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Предисловие

8

предисловие

в монографии «Эволюция вещественного и изотопного состава докем-
брийской литосферы» обобщены результаты геологических, геохроноло-
гических, изотопно-геохимических, петрологических и геодинамических 
исследований докембрийских геологических структур евразии и некото-
рых других континентов: древних платформ и складчатых поясов неогея. 
Эти материалы отражают современный уровень комплексных исследова-
ний коллектива ученых института геологии и геохронологии докембрия 
ран, 50-летний юбилей которого отмечался в 2017 г.

книга написана коллективом авторов — ведущими специалистами по 
различным аспектам проблем ранней истории развития Земли и геоло-
гии отдельных докембрийских регионов россии. кроме того, поскольку 
современные исследования разновозрастных и сложно построенных до-
кембрийских комплексов не могут проводиться только силами достаточно 
небольшого коллектива иггд ран, многие регионы изучались совместно  
с несколькими научными и производственными организациями россии, 
ряд сотрудников которых являются полноправными соавторами некото-
рых разделов книги. учитывая работу над книгой большого числа исследо-
вателей и несмотря на согласованную выработку структуры и содержания 
книги, отдельные ее разделы могут излагать, по сути, точку зрения авто-
ра или группы авторов по конкретным аспектам изучения докембрийских 
комплексов. Представление альтернативных точек зрения только способ-
ствует адекватному отражению состояния и современного уровня изуче-
ния тех или иных вопросов докембрийской геологии. 

Проблемы геологической эволюции Земли в докембрии требуют реше-
ния многих вопросов, связанных с установлением соотношений во време-
ни и пространстве геологических комплексов и тектонических структур 
на различных этапах роста и переработки литосферы. многие разделы 
книги демонстрируют традиционный для иггд ран комплексный подход  
в изучении эндогенных процессов, сочетающий детальные геологические 
работы с различными методами петрологических исследований, с изуче-
нием геохимии радиогенных и стабильных изотопов и геохронологическо-
го датирования разнообразными методами геологических объектов, что 
позволяет корректно решать многое вопросы докембрийской геодинами-

ки. наряду с конкретными проблемами развития литосферы в докембрии  
и неогее, в книге рассмотрены и некоторые общие вопросы эволюции 
изотопно-геохимического состава земных оболочек и геодинамических 
режимов ранних стадий развития Земли. Затронуты проблемы и вопро-
сы наиболее общих закономерностей эндогенных и экзогенных процессов  
в мантии, коре и экзосфере в целом.

уделено внимание эволюции осадконакопления с детальным изучени-
ем геологических разрезов, в том числе с помощью разработанных в иггд 
ран новых методов и подходов изотопной хемостратиграфии, микропале-
онтологии и биостратиграфии. ряд глав был посвящен анализу изотопно-
геохимического состава и генезиса пород, образующихся из магматических 
расплавов разной глубины зарождения в литосферы и верхней мантии, 
термодинамическому и флюидному режиму метаморфических процессов 
в разных геодинамических обстановках, а также определению металлоге-
нических циклов и условий формирования рудоносных структур докем-
брия. Перечисленные вопросы и проблемы не теряют своей актуально-
сти на протяжении многих лет, они зачастую тесно связаны друг с другом  
и взаимообусловлены, что позволило нам рассмотреть их в ряде последова-
тельных разделов данной книги.

вышеперечисленные проблемы, естественно, еще далеки от своего 
полного решения, но их синтез, обсуждение и представление отражают до-
стигнутые результаты и современные направления поисков в исследовани-
ях иггд ран.
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введение

Проблема докембрийского этапа развития Земли в последнюю четверть 
XX в. и в начале XXI в. рассматривалась многими исследователями, и наи-
более существенный прогресс в ее решении был достигнут при использо-
вании изотопно-геохронологического и петролого-геохимического подхо-
дов. накопление большого объема материалов об условиях формирования 
докембрийских комплексов, о генерации коровых и мантийных расплавов 
от ультраосновного до кислого составов, о поведении редких и редкозе-
мельных элементов в процессах зарождения и дифференциации магм, по 
изотопной геохронологии и изотопной систематике, о параметрах и режи-
мах регионального метаморфизма, о явлениях парциального плавления  
и формирования коровых магматических очагов позволило создать ряд не-
противоречивых моделей докембрийских петрогенетических процессов. 
как следствие, были предложены некоторые подходы при интерпретации 
эмпирического материала и варианты решения проблемы эволюции до-
кембрийской литосферы, которые публикуются в предлагаемой вниманию 
читателя монографии.

глава 1. некоторые особенности строения 
и геодинамического развития архейских 
комплексов и проблема расшифровки ранней 
истории земли

Значительные объемы архейской континентальной коры представле-
ны тоналит-трондьемит-гранодиоритовой ассоциацией (ттг), породы 
которой широко развиты на всех континентах и, как выяснилось, облада-
ют целым рядом устойчивых геохимических признаков, к числу которых 
принадлежат умеренно высокая магнезиальность, сравнительно низкие 
концентрации к, u и th, относительное обеднение nb, ta, а иногда и ti, 
умеренно дифференцированный профиль ree, отсутствие или по край-
ней мере слабая выраженность аномалии eu, чрезвычайно низкие концен-
трации hree и y (Condie, 1986; Rollinson, 1997). По этим параметрам они 
похожи на адакитовые вулканиты, что стимулировало появление моделей 
формирования ттг в связи с субдукцией архейской океанической коры 
под континентальную (Martin, 1999), вследствие чего эта ассоциация может 
быть принята за геохимический эталон «первичной» раннедокембрийской 
континентальной коры.

1.1. хадейская Эпоха в истории земли: изотопные 
данные

хадейская эпоха включает не только начало существования солнечной 
системы, в том числе и Земли, но и, косвенно, историю досолнечного ве-
щества с момента большого взрыва не менее 16–17 млрд лет назад. Первое 
и последующие поколения звезд, включая звезды-гиганты, состоявшие из 
водорода и гелия, были недолговечны и, взрываясь, выбрасывали в космос 
стабильные и радиоактивные изотопы тяжелых (тяжелее гелия) элементов 
вплоть до актиноидов. Плазменные оболочки взрывающихся сверхновых 
охлаждались и конденсировались, образуя газо-пылевые облака. в пылевых 
частицах находилось место как для высокотемпературных минералов типа 
карбида кремния, так и для низкотемпературных силикатов, содержащих 



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

12 13

Глава 1. Некоторые особенности строения и геодинамического развития...

все элементы Периодической системы. дальнейшая судьба газо-пылевых 
частиц не столь очевидна. могут ли из них спонтанно образоваться пла-
нетные системы, включающие центральную звезду, или для этого требуется 
вмешательство внешнего фактора? для солнечной системы второй вариант 
оказался предпочтительнее. Протосолнечное газо-пылевое облако находи-
лось достаточно длительное время вне галактического нуклеосинтеза, что 
привело к «вымиранию» сравнительно короткоживущих радиоактивных 
изотопов, например, таких как 26al (t1/2 = 0,73 млн лет), и продукт его распада 
26mg был полностью или частично потерян. тем не менее радиогенный из-
быток 26mg был измерен в метеоритах (Lee et al., 1976). что могло послужить 
причиной появления «живого» 26al в протосолнечном облаке? очевидно, 
взрыв соседней сверхновой, добавивший «свежий» нуклеогенетический ма-
териал в «старое» облако, причем как химический состав, так и изотопный 
состав элементов в обоих компонентах газо-пылевого облака не обязательно 
были идентичными. взрыв соседней сверхновой мог служить импульсом, 
обеспечившим начальный угловой момент для образования солнечной си-
стемы (Foster, Boss, 1997; Левский, 1987; 1988). в этот момент прямое участие 
протосолнечной системы в процессе галактического термоядерного синтеза 
заканчивается. другими словами, заканчивается галактическая и начинает-
ся небулярная стадия эволюции солнечной системы.

в быстрорастущих пылевых частицах происходит накопление продук-
тов распада как короткоживущих изотопов, включая 26al, 60fe, так и дол-
гоживущих изотопов, таких как 147sm, 235u, 238u, 176lu и др. в замкнутых 
изотопных системах, которые сохраняют продукты распада, начинается 
отсчет хадейского времени 4567 млн лет назад (Amelin et al., 2002). Процесс 
агломерации пылевых частиц происходит удивительно быстро (по астро-
номическим меркам). За время в 1–10 млн лет размер «пылинок» увеличи-
вается до 1–100 км, до объектов, получивших название «планетезимали» 
(маленькие планеты), и, соответственно, эта стадия эволюции солнечной 
системы, включенная в небулярную, называется планетезимальной. рост 
планетезималей не останавливается, за счет взаимных столкновений они 
укрупняются и достигают размеров 100–1 000 км. Эти крупные космиче-
ские объекты называются «родительскими» телами. именно эти тела вме-
сте с планетезималями послужили строительным материалом для планет, 
а при разрушении некоторых из них образовались метеориты различных 
типов: хондриты, ахондриты, железо-силикатные, железо-никелевые. 
Параллельно с ростом планетезималей и родительских тел их температу-
ра повышается за счет кинетической энергии сталкивающихся объектов  
и главным образом за счет энергии радиоактивного распада короткоживу-
щих изотопов, в основном 26al. температура термического метаморфизма 

изменялась от умеренной до высокой, вплоть до расплавления и диффе-
ренциации на силикатную и железо-никелевую компоненты. вероятно, 
достижение высокой температуры при равном содержании 26al зависело 
от размеров родительских тел, т. к. для небольших объектов удельная по-
верхность больше и рассеяние тепла увеличивается, для больших объектов 
имеет место обратная корреляция. Первые могли служить «родителями» 
примитивных слабометаморфизованных хондритов, включая так называ-
емые углистые хондриты. название «хондриты» определяется морфоло-
гией этого типа метеоритов, содержащих хондры (греческое название для 
«шариков») размером до нескольких миллиметров и даже больше. если для 
слабометаморфизованных хондритов (петрологические категории 2–3) 
хондры видны невооруженным глазом и легко отделяются от матрицы, то 
для высокометаморфизованных (петрологические категории 5–6) контуры 
хондр сливаются с вмещающей матрицей. насчитывается несколько десят-
ков различных типов хондритов, что определяется таким же количеством 
различных по минералогическому, химическому и изотопному составу 
родительских тел. в результате разрушения родительских тел, близких по 
структуре к планетам с металлическим ядром и силикатной оболочкой, об-
разовались различные типы ахондритов и железо-никелевых метеоритов. 
какие из типов метеоритов могли служить строительным материалом для 
протоземли и ее последующей эволюции — один из главных вопросов при 
исследовании следующей, «планетарной» стадии истории Земли и других 
планет солнечной системы (венера, марс, меркурий).

в исторической перспективе, как известно, более 500 лет превалиру-
ет гелиоцентрическая концепция, безусловно победившая предыдущую 
геоцентрическую. химический состав хондритов, за исключением легких  
и летучих элементов, подобен солнечному составу. 85  % всех падающих 
на Землю метеоритов составляют хондриты. очевидно, планеты, включая 
Землю, должны быть похожи на солнце и, следовательно, построены из 
хондритового материала. в начале XX в. была предложена солнечная мо-
дель происхождения Земли в «чистом» виде. Проходящая около солнца 
звезда полем тяготения вырывает часть солнечного вещества в виде факе-
ла, который распадается на сгустки вещества, превращающиеся в планеты. 
однако в скором времени эта экстравагантная модель была оставлена, хотя 
по иронии судьбы соображения относительно соседнего объекта оказались 
продуктивными до сих пор (Foster, Boss, 1997; Левский, 1987; 1988). относи-
тельно подавляющего большинства падений хондритов следует заметить, 
что подобная посылка может оказаться ложной и надо, напротив, искать 
иной материал для строительства планет земной группы, который на са-
мом деле практически целиком исчерпан. что же касается хондритов, то 
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они использовались в сравнительно малой степени, и большая их часть 
оказалась излишней при строительстве планет. если данное замечание,  
в значительной степени интуитивное, справедливо, то родительскими те-
лами для Земли должны служить трансформированные предшественники, 
сходные или аналогичные тем, из которых образовались ахондриты и же-
лезо-никелевые метеориты.

до середины прошлого века основным, если не единственным ин-
струментом для решения поставленной задачи были общие соображения,  
а также морфологические и петрологические данные ограниченного объ-
ема и качества. с приходом прецизионного изотопного анализа положение 
существенно изменилось. в 70-х гг. прошлого века были выполнены вы-
сокоточные (для того времени) измерения изотопного состава элементов  
в различных породах Земли: океанические (morb) и островные базальты, 
карбонатиты, кимберлиты, а также хондриты. совпадение изотопных дан-
ных (в пределах ошибки опыта) для всех объектов как будто подтверждало 
хондритовую модель и позволяло предложить так называемый хондрито-
вый унифицированный резервуар (chur) для силикатной части Земли 
(bse) (Jacobsen, Wasserburg, 1980; 1984). chur определялся следующими 
параметрами: 147sm/144nd = 0,1966 при относительно небольшой вариации 
этой величины (~3–4 %) для всех исследованных хондритов и значениями 
ε143nd = 0 и ε142nd = 0. Последние параметры определяют степень отклоне-
ния измеренных изотопных отношений 143nd/144nd и 142nd/144nd в образцах 
от тех же отношений, измеренных для стандарта, и вычисляются по фор-
муле:

ε142,143nd = [(142,143ndобр — 142,143ndстанд)/142,143ndстанд]×104.

нормализация измеренных данных производится с использованием 
международных стандартов и в данном случае представлена в десятиты-
сячных долях, (г/т) и, соответственно, ε142,143nd = 100µ142,143nd. дальнейшее 
использование хондритового унифицированного резервуара обеспечило 
дополнительную поддержку хондритовым моделям Земли. Предлагалась 
либо комбинация различных типов хондритов (Dauphas et al., 2014): 90,8 % 
энстатитовых, 6,8 % обычных, 2,3 % типа cV, 0,2 % углистых, либо исклю-
чительно энстатитовых (Javoy, 1995; Javoy et al., 2010). в то же время ком-
пьютерная обработка химического состава и изотопного состава кислорода 
для всех хондритов не привела к оптимальной комбинации, совпадающей 
с данными для Земли (общее число комбинаций 225  792  840) (Burbine, 
O’Brien, 2004). более того, на использованной в последней работе диаграм-
ме mg/si — al/si, построенной с использованием данных для хондритов, 
не нашлось места для земного вещества. либо значительная часть кремния 
секвестирована в ядро, что противоречит геофизическим данным, либо 

он переместился в нижнюю мантию. ситуация драматически изменилась  
в 90-е гг. прошлого века, когда точность масс-спектрометрических измере-
ний достигла 5–6 г/т вместо прежних 15–20 г/т, что позволило выполнить 
измерения на новом уровне для большого числа элементов в различных ти-
пах метеоритов: o (Clayton, 1993), si (Pringle et al., 2014; Dauphas et al., 2015; 
Savage, Moyner, 2013), mg (Bizzarro et al., 2004), ni (Regelow et al., 2008), cr 
(Podosek et al., 1997), W (Holst et al., 2015), ti (Leya et al., 2009), mo (Burkhardt 
et al., 2011), Zn (Moynier et al., 2009), V (Nielsen et al., 2014), os (Runkenburg 
et al., 2007), sr, ba, sm, nd, hf (Qin et al., 2011). Этот список охватывает 
далеко не полный объем имеющихся данных. тем не менее даже беглый 
обзор полученных данных показал, что нас окружает изотопно-гетеро-
генный мир, в отличие от прежнего изотопно-гомогенного. изотопные 
вариации наблюдаются в одном типе метеоритов, в разных типах метео-
ритов, между метеоритами и Землей. надо отметить, что значительно рань-
ше (Reynolds, 1960a, 1960b) были измерены вариации изотопного состава 
благородных газов, которые нельзя объяснить локальными процессами  
в солнечной системе: радиоактивный распад, деление тяжелых элементов, 
реакции космических лучей с веществом метеоритов. единственным объ-
яснением могли быть глобальные нуклеогенетические процессы, о кото-
рых говорилось выше. однако благородные газы считались «ультраследо-
выми» элементами и, следовательно, малозначимыми, которые не могли 
изменить концепцию изотопно-гомогенной солнечной системы в целом. 
При наличии точных изотопных данных для хондритов и для bse (chur) 
можно оценить приоритетность того или иного строительного материала 
для протоземли, учитывая близость, а в лучшем случае совпадение изотоп-
ных данных. напротив, существенное расхождение изотопных параметров 
позволит исключить те или иные космические объекты как строительные 
блоки. однако, наряду с очевидными достоинствами, увеличение точности 
измерений с прежних 15–20 г/т до 5–6 г/т, а в рекордных случаях до 2–3 г/т 
(Caro et al., 2003) привело к разрушению представлений о изотопной гомо-
генности метеоритов, планет и, наконец, солнца. Значение ε142nd варьи-
рует в разных типах хондритов, а, главное, обнаружился разрыв этой ве-
личины между средними значениями ε142nd для хондритов до –0,18±0,05, 
а для углистых хондритов до –0,40 относительно стандарта. Это смещение, 
очевидно, противоречит хондритовой модели. Земля оказалась менее обо-
гащенной по сравнению с хондритами, о чем свидетельствует отрицатель-
ное значение параметра ε142nd для них.

варианты, которые были предложены для объяснения сдвига ε142nd:
1. нуклеогенетическая природа изотопной гетерогенности неодима. 

Предлагалась достаточно экзотическая модель радиальной гетерогенности 
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изотопного состава неодима в пылевых частицах различного химическо-
го и минералогического состава, расположенных на разном расстоянии от 
солнца (Huang et al., 2013). вклад 142nd нуклеогенетического происхожде-
ния действительно отмечается в некоторых метеоритах, но он составляет 
< 7–8 %, а в целом различие величины отношения 142nd/144nd для совре-
менных пород Земли и хондритов определяется распадом 146sm (t1/2 = 68 
млн лет) и более высоким значением отношения sm/nd для Земли по срав-
нению с хондритами (Qin et al., 2011).

2. все-таки хондритовая модель? если исходная силикатная часть Зем-
ли (bse) bse = cc + morb (cc — Земная кора), то где-то в Земле дол-
жен находиться резервуар, обогащенный несовместимыми элементами,  
в том числе и с более низким значением отношения sm/nd. образованная 
в начале хадейской эпохи (первые 10–30 млн лет) «первичная» кора име-
ла высокую плотность и низкую вязкость, что позволило ей опуститься на 
дно магматического океана до границы с ядром, так называемый слой «d» 
(Tolstichin et al., 2006). Природа первичной Земной коры и процессы, при-
ведшие к ее созданию, а затем и перемещению в нижнюю мантию, види-
мо, за счет субдукции, остаются неизвестными. детритовые цирконы из 
конгломератов указывают на существование гранитной коры даже 4,4 млрд 
лет назад (Wilde et al., 2001). однако незначительное число хадейских цир-
конов с возрастом > 4,0 млрд лет свидетельствует о слабом развитии в эту 
эпоху тоналит-трондьемит-гранодиоритовых ассоциаций, широко пред-
ставленных в архейское время, образованных за счет материнских пород 
и, следовательно, того же предшественника. система 146sm — 142nd позво-
ляет оценить роль первичной хадейской коры для роста архейских крато-
нов. вариации (рост) отношения 142nd/144nd могли продолжаться только  
в течение 250–300 млн лет, до практически полного распада материнского 
изотопа 146sm. однако постхадейские породы могли сохранить следы этих 
вариаций, которые имел их предшественник в коре или в мантии. Первич-
ная обогащенная кора с низким отношением sm/nd имела отрицательное 
значение параметра ε142nd. такие значения встречаются, в частности, для 
архейских пород Западной гренландии (O’Neil et al., 2008; Roth et al., 2013; 
Debaille et al., 2013). Положительные значения ε142nd измерены для тонали-
товых лав зеленокаменного пояса абитиби (t = 2,7 млрд лет), что соответ-
ствует сохранению ранней мантийной изотопной гетерогенности за время 
1,8 млрд лет после образования Земли. надо заметить, что система 146sm 
— 142nd оказывается более устойчивой к последующим метаморфическим 
процессам по сравнению с системой 147sm — 143nd. Причиной столь раз-
личного поведения этих систем является значительное отличие периодов 
полураспада изотопов 146sm и 147sm. накопление радиогенного 142nd прак-

тически прекращается после 300 млн лет от начала образования Земли,  
и в дальнейшем величина отношения 142nd/144nd не зависит от вариации 
отношения sm/nd, вызванной магматическими и/или метаморфическими 
процессами. напротив, накопление радиогенного 143nd происходит непре-
рывно до настоящего времени, а внешние воздействия, изменяющие отно-
шение sm/nd, приводят к искажению отношения 143nd/144nd. хадейские 
положительные и отрицательные сигналы 142nd исчезают в архее из-за ар-
хейской конвекции мантии. Положение спасает короткоживущая система 
182hf — 182W (t1/2 

182hf = 8,9 млн лет). для архейских коматиитов наблюдается 
контрастная ситуация (Touboul et al., 2012), представленная в табл. 1.

контрастное поведение sm-nd и lu-hf систем, по-видимому, вызвано 
различной природой составляющих эти системы элементов. в случае пер-
вой системы оба элемента являются высокотемпературными и литофиль-
ными, но отличаются несовместимостью. в случае второй системы hf — 
литофильный элемент, а W — умеренно сидерофильный. если в первом 
случае изменение отношения sm/nd управляется магматическими или 
метасоматическими процессами в мантии, то во втором — сохранением hf 
в силикатном компоненте и перемещением W в ядро, что приводит к из-
менению отношения hf/W в мантии на порядок величины и дальнейшей 
неизменности этого отношения. вариация µ188W сохраняется в пределах от 
8,3 до 48,4 для таких молодых объектов, как остров баффика (t = 60 млн 
лет). в то же время ε142nd = 0 ± 5 (Rizo et al., 2016). для пикритов того же 
острова сохранился относительно недегазированный и недифференциро-
ванный компонент мантии с высоким и близким к первичному отношени-
ем 3he/4he = 50rатм (где rатм =1,2·10-6 (Jackson et al., 2010).

3. нехондритовая Земля. как было показано выше, первичная хадей-
ская кора, или по крайней мере ее следы, существовала. могла ли она 
выполнять роль того «спрятанного» резервуара (Andreasen et al., 2008),  
в котором сконцентрировались все несовместимые элементы? более того, 
присутствие обогащенного резервуара должно объяснить аргоновый и ге-
лиевый парадоксы.

для хондритовой Земли содержание калия составляет 250 г/т. При рас-
паде 40к в течение 4,567 млрд лет образуется 150·1018 г радиогенного 40ar, 
и при полной или почти полной дегазации радиогенный аргон должен 
находиться в атмосфере, в то время как она содержит только 66·1018 г 40ar. 
точное содержание 40ar в континентальной коре неизвестно, но его можно 
оценить. если принять средний возраст коры в 3 млрд лет и содержание 
к ~ 2 %, то от 60·1018 г до 80·1018 г 40ar должно находиться в Земле, что со-
ставляет ~ 50 % за геологическое время. решение парадокса состоит либо  
в неполной дегазации мантии (половина 40ar находится в «спрятанном» 
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 резервуаре), либо в том, что исходное содержание калия примерно в два 
раза меньше.

Поток 4he из океанических бассейнов отвечает концентрации урана  
и тория около 3 мг/т, которая соответствует нижнему пределу в источнике 
morb. концентрация урана 1,3 г/т определяется по данным для тепло-
вого потока в обогащенном резервуаре bse — земной коре (0,5 % bse),  
а в целом для bse содержание урана 10 мг/т, что составляет не более поло-
вины определенного по хондритовым данным. если принять хондритовую 
модель, то половина радиогенного 4he должна находиться в «спрятанном» 
резервуаре.

несколько исследований были посвящены либо поиску неуловимо-
го «спрятанного» резервуара, либо отрицанию его существования (Drake, 
Richter, 2002; Костицын, 2004; Murphy et al., 2010; Palme, Zipfel, 2016; Camp-
bell, O’Neil, 2012; Jackson, Jellinek, 2013). 

большинство трудностей, связанных с проблемой «спрятанного» ре-
зервуара», как и с его происхождением, отпадает, если искать другие типы 
метеоритов, точнее их родительские тела, в качестве строительного мате-
риала для Земли. работа (Caro, Bourdon, 2010) стала если не окончательным, 
то по крайней мере промежуточным итогом дискуссии о происхождении 
вещества протоземли. в этой работе предлагаются новые параметры «су-
перхондритовой» (schem) силикатной Земли на основании результатов, 
полученных для изотопных систем: 

147sm — 143nd, 146sm — 142nd, 176lu — 176hf и 87sr — 86rb (см. табл. 1, 2). 

следует, вероятно, отказаться от исходного хондритового резервуара 
и принять в качестве такового деплетированный (относительно хондрит-
ного) протоземный резервуар. соответственно, отпадает необходимость 
в «спрятанном» в Земле обогащенном резервуаре и всех связанных с ним 
парадоксах. таким образом, процесс удаления обогащенного компонента 
переходит из планетарной стадии эволюции Земли в предшествующую, 
планетезимальную стадию. однако какие планетезимали принимали уча-
стие в образовании нехондритовой протоземли и каким образом произо-
шла потеря обогащенного компонента, в работе (Caro, Bourdon, 2010) не 
обсуждается. Попытка решения этой задачи предпринята в работе (Fitoussi 
et al., 2016) путем использования изотопных данных для элементов: o, cr, 
ni, ti, mo, ca, sr (см. выше) для разных типов хондритов и ахондритов. 
Это позволило сделать оптимальный выбор преимущественных прото-
земных родительских тел. однако главным и решающим, с нашей точки 
зрения, было бы использование изотопных данных для кремния (Pringle 
et al., 2014; Dauphas et al., 2015; Savage, Moyner, 2013). такое рассмотрение 

показывает, что все типы хондритов, уреилитов, «марсианские» метеори-
ты, эвкриты в большей или меньшей степени отклоняются от стандарт-
ного значения δ30si = –0,33 ± 0,12 ‰. для обычных и углистых хондритов 
значение δ30si = –0,48 ± 0,14 ‰, и еще большее отклонение для энстати-
товых хондритов, для которых δ30si = –0,70 ‰. только для редкого (около 
30 образцов в коллекциях) типа ахондритов — ангритов метабазитового 
состава (Mittlefehldt, 2007) δ30si = –0,2‰ превосходит соответствующее 
значение для стандарта. возраст ангритов, измеренный Pb-Pb и sm-nd 
методами, составляет 4,53 млрд лет и 4,56 млрд лет соответственно, т. е. 
близок к возрасту Земли (Jagouts et al., 2002). окончательный набор ком-
понентов для протоземли, согласно работе (Fitoussi et al., 2016), выглядит 
следующим образом: 50 % — ангриты, 8 % — cI, 32 % — h, 10 % — cV. 
вероятно, в дальнейшем этот состав будет уточняться, но преимущество 
ангритов и, возможно, других типов ахондритов будет сохранено. именно 
эти типы метеоритов образовались при разрушении трансформирован-
ных планетезималей, из которых преимущественно образовалась про-
тоземля. однако эти планетезимали в процессе своей эволюции должны 
были потерять обогащенный компонент. обсуждаются следующие гипо-
тезы потери этого компонента: эксклюзивный вулканизм на планетези-
малях (Warren, 2008) или коллизионная эрозия, т. е. импактное удаление 
обогащенной коры (O’Neil, Palme, 2008).

ахондритовая модель находит поддержку при рассмотрении изотопных 
данных для благородных газов (Левский, 1995; Cartwright et al., 2014), кото-
рые распадаются на две группы: «хондритовую», близкую по величине от-
ношений 36ar/132Xe и 84Kr/132Xe к солнечной распространенности, и «ахон-
дритовую», фракционированную, отвечающую трансформированным 
метеоритам, в том числе ангритам и другим ахондритам, а также планетам 
земной группы — марсу и, вероятно, венере.

возможно, последняя точка в проблеме выбора между хондритовой  
и ахондритовой моделями будет поставлена после получения результатов 
измерения потока геонейтрино (точнее, антинейтрино), сопровождающе-
го распад промежуточных изотопов в урановой и ториевой цепочках рас-
пада (Dye, 2010; Javoy, Kaminski, 2014), поскольку величина потока соот-
ветствует глобальной концентрации урана и тория для Земли, разумеется, 
если чувствительность и точность нейтринных детекторов будет достаточ-
но высокой для этого.
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1.2 некоторые проблемы геодинамики архея 
фенноскандинавского щита

За последние два десятилетия накопленный фактический материал по 
геологическому строению, составу и эволюции архейских комплексов все 
чаще подвергается систематизации и осмыслению в рамках различного рода 
эволюционных, параметрических, реологических и геодинамических моде-
лей, причем большинство из них базируется на парадигме тектоники литос-
ферных плит. Примечательно, что в целом такого рода модельные интерпре-
тации существенно отличаются от ортодоксальных дискуссий «мобилистов» 
и «фиксистов» конца XX в. и сводятся к проблеме сочетания плюм и плейт 
тектоники, потому что «горизонтальные» перемещения континентальных 
масс в докембрии очевидны и не оспариваются, так же как и участие ман-
тийных плюмов в формировании раннедокембрийской литосферы.

1.2.1 общие проблемы геодинамики ранних стадий развития земли

в настоящее время для фанерозойской стадии развития Земли установ-
лено, что преобладающий объем продуктов магматической активности,  
в виде огромных масс известково-щелочных вулкано-плутонических ком-
плексов, сосредоточен на активных границах литосферных плит в субдук-
ционно-аккреционных конвергентных геодинамических обстановках. во 
многом это определило представления об «андезитовом» составе конти-
нентальной коры Земли (Rudnick, Gao, 2003; Tatsumi, Sato, Kodaira, 2015) 
и, соответственно, ее уникальность относительно других планет земной 
группы, имеющих базальтовый состав коры (Taylor, McLennan, 2009). в то 
же время не менее 30 % новой континентальной коры в фанерозое связано  
с формированием так называемых lIP («гигантских изверженных провин-
ций» континентальных траппов и океанических плато) (Foulger, 2010).

в раннем докембрии геодинамические режимы, аналогичные фане-
розойским, предполагаются с различного рода исключениями и особен-
ностями, связанными со спецификой термического состояния мантии  
и геодинамического развития литосферы на ранних стадиях развития Земли.  
в последнее время появляется все больше геодинамических моделей, соче-
тающих, в крайне небольших сегментах раннедокембрийской литосферы, 
«плюм» и «плейт-тектонические» режимы ее формирования. однако суще-
ствуют и не менее аргументированные модели, основанные на «плюмовой 
геодинамике» и постулирующие возникновение плитной литосферной 
тектоники лишь в протерозое (Van Kranendonk, 2010; Van Kranendonk et al., 
2007; Condie, 2001; Bédard, 2013).

следует подчеркнуть, что проблема происхождения и эволюции древней 
коры в целом традиционно рассматривается на примере гранит-зеленока-
менных областей древних кратонов, где эти образования занимают более 
80% их площади. развитие зеленокаменных поясов, как одного из главных 
типов архейских кратогенов, охватывает огромный промежуток времени 
(3,55–2,65 млрд лет), равный четверти всей геологической истории Зем-
ли. За время изучения архейских гранит-зеленокаменных областей (гЗо) 
представления об их тектонической и геодинамической природе эволюци-
онировали от отрицания существования в архее слабо метаморфизованных 
вулканогенно-осадочных комплексов до реконструкции для ряда кратонов, 
в том числе и Фенно-карельской области Фенноскандинавского щита, ре-
жимов «взаимодействия мантийно-плюмовых структур с субдукционными 
зонами, приведшего к эпизодам нестационарной субдукции с детачментом 
слэба, миграцией желоба, раскрытию короткоживущих океанических бас-
сейнов и их последующим поглощением» (Щипанский, 2008). в последнем 
десятилетии произошел лавинообразный скачок не только в количестве 
фактического материала, но и в разнообразии геодинамических моделей 
развития как отдельных зеленокаменных поясов (ЗкП), так и древних кра-
тонов в целом, что нашло отражение в ряде обобщающих работ (напри-
мер, Condie et al., 2005). в то же время, несмотря на несомненные успехи 
в изучении архейских ЗкП, расшифровка их природы будет находиться  
в области гипотез и геодинамических «спекуляций» (от франц. «speculer» — 
размышлять) до тех пор, пока не будет принципиально решен целый ряд 
теоретических проблем общей динамики Земли и сравнительной плането-
логии. к таким нерешенным проблемам можно отнести вопросы природы 
и динамики мантийной конвекции в раннем докембрии (термальной или 
химической, многоуровневой, зональной, ячеистой, турбулентной и т. д.), 
времени обособления ядра планеты, возникновения нижней коры древних 
кратонов и их мантийных «килей», появления на планете кислородной ат-
мосферы и океанической гидросферы.

к фактам, имеющим принципиальное значение для понимания гео-
динамической природы архейских ЗкП, следует отнести существование 
высокого геотермического градиента в архее, связанного с большей ско-
ростью теплогенерации на ранних стадиях развития Земли. Эти причины 
определили и высокую температуру архейской верхней мании, превыша-
ющую современную на 200–300 °с (Richter, 1988; Herzberg, 1995), и, как 
следствие этого, формирование мощной (более 30 км) океанической коры 
с высокой плавучестью, препятствующей ее субдукции. 

важнейшими фактами для понимания и реконструкции ранней исто-
рии Земли являются находки древнейших детритовых цирконов (4,4–4,2 
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млрд лет) в кварцевых конгломератах джек хиллс (Зап. австралия) с высо-
кими содержаниями тяжелого изотопа кислорода δ18о ~6–7,5 ‰, εhfср-5  
и 176lu/177 hf ~0,020 (Wilde et al., 2001; Bell et al., 2011), свидетельствующи-
ми о гранитоидном составе хадейских пород в области размыва. однако 
в целом происхождение ранней земной коры до сих пор лежит в области 
теоретических дискуссий, потому что даже реликтов хадейского прото-
континента «компстона» пока не найдено, в том числе по причине интен-
сивной метеоритной бомбардировки планет земной группы в интервале 
времени от 4,5 до 4 млрд лет, следы которой установлены по результатам 
дистанционного зондирования венеры и марса и выражены в гигантских 
импактных кратерах и щитовых вулканах (Hansen, 2007). для земного архея 
эти события недооценены как в плане общей динамики взаимодействия 
геосфер, так и с точки зрения происхождения ЗкП. Факты присутствия 
сфурул силикатного, в т. ч. базальтового, состава и иридиевых аномалий  
в карбонатных и железорудных формациях неоархейских ЗкП кратона 
Пилбара (Зап. австралия) и в метатурбидитах ЗкП барбертон каарва-
альского кратона (юж. африка) (Glikson, 2007) позволяют предположить, 
что эти планетарные процессы могли быть причиной начала плюмовой 
эндогенной активности в неоархейских ЗкП. скудность наших знаний  
и фактических данных о ранней стадии развития Земли определяет также  
и широкий спектр теоретических представлений о скорости роста и объ-
емов континентальной коры в истории Земли (рис. 1). 

Эти и целый ряд других особенностей строения и состава раннедокем-
брийских комплексов древних щитов вынуждают многих авторов (Добрецов 
и др., 2001; Сорохтин, Ушаков, 1991) при палеодинамических реконструкциях 
архейской литосферы принимать особый стиль тектоники плит в архее, так 
называемую геодинамику тонких пластин («кожную», микроплитную, тер-
рейновую и пр.), что подразумевает значительно меньшие размеры и мощ-
ность литосферных плит в раннем докембрии по сравнению с фанерозоем.

1.2.2. геологические особенности строения и геодинамического 
развития литосферы гранит-зеленокаменных областей эпиархейских 
кратонов

если отвлечься от общих теоретических представлений о ранней эво-
люции Земли и обратиться к геологическим и петролого-геохимическим 
фактам, то становится очевидным, что большинство современных геоди-
намических моделей формирования континентальной коры древних кра-
тонов базируется на фактических данных, полученных по архейским гра-
нит-зеленокаменным областям. развитие этого типа архейских кратогенов 
охватывает огромный промежуток времени (3,55–2,65 млрд лет), равный 
четверти всей геологической истории Земли и в два раза больший всей фа-
нерозойской истории развития планеты (что также следует учитывать при 
геодинамических реконструкциях и корреляциях с фанерозойскими про-
цессами). 

Фенноскандинавский щит является характерным примером, на котором 
можно продемонстрировать, насколько несовершенны наши представления 
о геодинамических механизмах формирования континентальной литосфе-
ры в архее. в последнее десятилетие для этого региона появилось большое 
количество геодинамических моделей развития архейской литосферы как 
отдельных структур, так более крупных ее сегментов (террейнов) и эпиар-
хейского кратона в целом, основанных на плейт-тектонических (субдукци-
онно-акреционно-коллизионных) механизмах формирования континен-
тальной коры (Минц и др., 1996; Gaal, Gorbatschev, 1987; Puchtel et al., 1998; 
Светов, 2005; Слабунов, 2008; Кожевников, 2000; Щипанский, 2008; 2012).

в схематическом виде на рис. 2 показаны главные элементы этих моделей 
ювенильного корообразования (от 3,0 до 2,6 млрд лет) Фенноскандинав-
ского щита, связанных с формированием архейских зеленокаменных по-
ясов. следует подчеркнуть, что все исследователи этого региона признают 
существование на Фенноскандинавском щите древней (3,2–3,7 млрд лет) 
«до зеленокаменной» сиалической континентальной коры (водлозерский 
блок юго-восточной карелии 3,2–3,4 млрд лет, гнейсы сиуруа с 3,5–3,7 

рис. 1. модели роста континентальной коры (Armstrong, 1981; Fyfe, 1978; Honga 2004; 
Hurley, 1968; McCulloch, Bennett, 1994; Taylor, McLennan, 1995; Veizer, Jansen, 1979)
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млрд лет, породы ттг серии койтелайнен и варпайсъярви в  Финляндии 
3,1–3,2 млрд лет (Paavola, 1986; Kroöner, Compston, 1990; Mutanen, Huhma, 
2003; Лобач-Жученко и др., 2005; Huhma et al, 2012а) и целый ряд определе-
ний мезо- и палеоархейского возраста детритовых и протолитовых цирко-
нов из южной Финляндии и карелии и кольского полуострова (Bridgwater 
et al., 2001; Мыскова и др., 2005; Кожевников и др., 2010), принимаемых  
в этих моделях в качестве микроконтинентов. 

При рассмотрении вероятных масштабов реконструируемых микрокон-
тинентов, микроплит и зоны их конвергенций в архее Фенноскандинавско-
го щита в структуре суперконтинента кенорленд и сопоставлении линейных 
масштабов модельных архейских литосферных плит с современными строе-
нием литосферы становится понятным появление термина «микроплитная 
геодинамика» (рис. 3), а для Фенно-карельской области такой стиль геоди-
намических процессовназывается «нано»-плитная. однако такая архитек-
тура коры в архее несомненно должна быть обусловлена особой геометрией  
и динамикой мантийной конвекции, в частности мелкоячеистой двухуровне-
вой конвекцией. в свою очередь такая мантийная геодинамика не может обу-
словить ту изотопно-геохимическую гетерогенность, которая фиксируется по 
составу коматиит-толеитовых серий архея (Вревский и др., 2003; Сondie, 2005).

таким образом, существующие несовершенные теоретические пред-
ставления о термическом состоянии Земли в архее и «микроплитные» гео-
динамические представления об эволюции ювенильной континентальной 
коры древних щитов во многом ограничивают прямые аналогии архейской 
геодинамики и тектоники с субдукционно-акреционными режимами ко-
рообразования в фанерозое. 

рис. 2. схема пространственного расположения моделей палеогеодинамических 
режимов в архее Фенноскандинавского щита по различным авторам (Лобач-Жученко 

и др., 2005; Mutanen, Huhma, 2003; Paavola, 1986; Kroӧner, Compston, 1990; Huhma et 
al., 2012a; Кожевников, 2000; Щипанский, 2008; 2012; Минц и др., 1996; Светов, 2005; 

Слабунов, 2008; Puchtel et al., 1998; 1999; Gaal, Gorbatschev, 1997).
Звездочки — местоположение архейских комплексов с детритовыми и протолитовыми 
цирконами с возрастом 3,2–3,7 млрд лет (Кожевников и др., 2010; Мыскова и др., 2005; 

Bridgwater et al., 2001; Huhma et al., 2012a)

рис. 3. конфигурация литосферных плит Земли (Foulger, 2010): 1 — дивергентные 
границы плит (оси спрединга), 2 — конвергентные границы (зоны спрединга), 3 — 

трансформные разломы и прочие границы, 4 — векторы движений литосферных плит,  
5 — архейские литосферные плиты Фенноскандинавского щита на рис. 1
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огромное количество геологических, геохимических и изотопно-геохро-
нологических данных для архейских ЗкП, в том числе и Фенноскандинав-
ского щита, часто используется и интерпретируется авторами в зависимо-
сти от их геодинамического «вероисповедания». например, постулируются 
такие утверждения, как: «глобальное распространение коматиитов сильно 
преувеличено», «частотный минимум развития андезитов преуменьшен» 
или «архейские порфировые анортозиты формировались в океанических 
обстановках, т. к. ассоциируют с зеленокаменными поясами» (Щипанский, 
2008; Слабунов, 2008; Розен и др., 2008). увлечение актуалистическими гео-
динамическими «спекуляциями» приводит иногда к парадоксальным ре-
зультатам. так, например, для сегмента континентальной литосферы, отве-
чающего беломорско-лапланскому террейну (поясу, области, домену) в его 
современных контурах, реконструируется три этапа субдукционно-аккре-
ционно-коллизионного развития: неоархейская (2,9–2,6 млрд лет) пологая 
субдукция мощной (25–30 км) и «горячей» океанической коры с ее эклогити-
зацией и последующей эксгумацией, палеапротерозойский этап раскрытия 
лапландско-кольского океана (2,5–2,0 млрд лет) (Балаганский и др., 1998) 
и свекофеннский (1,95–1,8 млрд лет) субдукционно-коллизионный этап 
«островодужного» формирования континентальной коры (Слабунов, 2008; 
Балаганский и др., 1998). такие геодинамические сценарии не находят ана-
логов как в фанерозих, так и в современных корообразующих обстановках.

к очевидным фактам, определяющим специфику геодинамического 
развития ЗкП и формирования континентальной литосферы древних кра-
тонов, можно отнести следующее:

— пространственная и временная непрерывность развития ЗкП и тона-
лит-тронъемит-гранодиоритовых комплексов (ттг) на огромном отрезке 
геологического времени (4,0–2,65 млрд лет);

— существование, по крайней мере, трех возрастных групп (периодов) 
формирования ЗкП (3,55–3,1, 3,0–2,85 и 2,8–2,65 млрд лет), при том что 
наиболее древняя возрастная группа развита преимущественно в кратонах 
гондванских материков (каапвальский, Пилбара, дхарвар);

— примеры разновозрастного заложения ЗкП на сиалическом основа-
нии с конгломератами и корами химического выветривания в основании 
разреза;

— присутствие комплексов пород, более не повторяющихся в геологи-
ческой истории («ультраосновные» коматииты, порфировидные автоном-
ные анортозиты, строматолиты, полосчатые железо- и марганцеворудные 
формации, баритовые эвапориты);

— изотопно-геохимическая неоднородность мантийных источников ар-
хейских коматиит-толеитовых и ттг ассоциаций;

— мелководные (со строматолитами и эвапоритами) и глубоководные 
бассейны осадконакопления континентального и шельфового типа, осад-
конакопление речных и прибрежно-морских обстановок;

— вулканизм подводного, субаэрального и аэрального излияния тре-
щинного и центрального типов, пирокластический вулканизм;

— металлогенический облик ЗкП определяется целым рядом месторож-
дений, в том числе гигантскими (сульфидные сu-ni (co) руды коматиитов, 
cr, ti (V) и PGe расслоенных интрузий, колчеданные месторождения Zn  
и cu, fe- и mn джеспилиты, мезотермальное au, гиганты — au-u (прото-
чехол витватерсранд), сурьмяный гигант мурчисон рейндж, li и редкоме-
тальные пегматиты). такая металлогеническая специализация архейских 
ЗкП не только коренным образом отличается от рудоносности острово-
дужных и океанических комплексов фанерозоя, но и принципиально не 
повторяется в геологической истории начиная с палеопротерозоя.

кроме того, следует учитывать, что нам доступны для изучения лишь 
фрагменты, корневые части ЗкП после их денудации, эрозии и эндоген-
ных преобразований, уничтожившие более 10 км мощности возможно еди-
ного и латерально-обширного вулканогенно-осадочного комплекса. для 
целого ряда наиболее хорошо сохранившихся неоархейских ЗкП Зимбаб-
вийского кратона (пояса белингве и булавайо) и кратона Йлгарн, палео-
архейских ЗкП кратона Пилбара (варавуна) получен значительный объем 
геологических, формационных, геохронологических и изотопно-геохими-
ческих данных, которые вынуждают ряд авторов синтезировать их природу 
в рамках классической модели энсиалических рифтогенных структур (на-
пример, Van Kranendonk et al., 2007).

1.2.3. петрологические и изотопно-геохимические ограничения 
субдукционно-аккреционных моделей формирования континентальной 
коры в архее

на фоне многообразных теоретических и модельных геодинамических 
представлений о ранних стадиях термической и изотопно-геохимической 
эволюции Земли, образовании первичной коры и ее дальнейшей эволю-
ции, большинство современных геодинамических моделей формирования 
архейской литосферы базируется на актуалистическом принципе, осно-
ванном на представлениях о прямой связи «индикаторных геохимических 
особенностей» магматических комплексов (коматиитов, базальтов, анор-
тозитов и андезитоидов, ттг серий) только с определенными надсубдук-
ционными геодинамическими режимами фанерозоя. в этой связи необ-
ходимо обратиться к анализу петрологических процессов, которые могут 
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рис. 4. нормированные к хондриту (McDonough, Sun, 1995) содержания редких и 
редкоземельных элементов в вулканогенных комплексах некоторых энсиалических 

раннедокембрийских структур.
а, б, в — группа варвавуна (3,5–3,4 млрд лет), кратон Пилбара, Зап. австралия  
(а — формация «coonterunah», б — формация «duffer», в — формация «Panorama» (Van 
Kranendonk et al., 2007); г — супергруппа Пангола (2,98–2,95 млрд лет), кратон каап-
валь, юж. африка (Mukasa et al., 2013); д — сумийские (2,45–2,4 млрд лет) андезибазаль-

ты семчинской структуры, Фенноскандинавский щит (онежская…, 2011)

объяснить конвергентность происхождения тех или иных магматических 
комплексов. разные расплавы могут генерироваться из одного источника 
при разных рт параметрах, и сходные по геохимическому составу распла-
вы могут возникать при плавлении разнородных источников (рис. 4).

в принципе субдукционно-аккреционные модели формирования ар-
хейской ювенильной континентальной коры базируются на трех главных 
актуалистических допущениях:

— коматиит-толеитовые ассоциации представляют собой фрагменты 
океанической коры (и или океанических плато);

— базальт-андезитовые-дацитовые ассоциации с геохимическими при-
знаками адакитов, бонинитов и т. п. являются продуктами магмогенерации 
в различного типа надсубдукционных обстановках, подразумевая в том 
числе коматиит-толеитовые комплексы в качестве источников;

— TTГ серии как результат плавления полого субдуцирующих океаниче-
ских метабазальтов, тождественных по составу толеитовым матабазальта-
ми зеленокаменных поясов.

такие прямые аналогии, связывающие особенности изотопно-геохи-
мического состава архейских комплексов с фанерозойскими геодинами-
ческими режимами, вызывают целый ряд возражений и альтернативных 
петрологических объяснений, кратко сформулированные ниже.

толеитовые базальты (тн) архейских ЗкП во многих геодинамических 
моделях рассматриваются в качестве аналогов n-morb, которые по своему 
петрогенезису являются малоглубинными производными плавления депле-
тированной мантии (dm). однако в большинстве ЗкП, тн представляют 
собой результат глубинной дифференциации первичных коматиитовых 
расплавов или плавления глубинного мантийного источника типа dm или 
foZo (Sossi et al., 2016; Condie, 2001; Арестова, 2008). коматииты являются 
продуктами разноглубинного плюмового плавления гетерогенной верхней 
мантии (Вревский и др., 2003) и иногда несут признаки контаминации коро-
вым веществом (Arndt, 1994; Вревский, 2018). Присутствие в ряде ЗкП силлов 
порфировидных «автономных» анортозитов также является весьма харак-
терной чертой ряда ЗкП, что в петрологическом аспекте означает фракци-
онирование основного плагиоклаза из базальтового расплава в условиях су-
ществования литосферы с мощностью не менее 22–25 км.

При идентификации субдукционно-аккреционных конвергентных гео-
динамических режимов развития архейских ЗкП ключевыми признаками 
являются вулканогенные ассоциации с андезитоидами (в т. ч. адакитами, 
бонинитами, баяитами), обладающими некоторыми «индикаторными 
геохимическими метками» (ta/nb, nb/y, Zr/y, mg# и др.) этих режимов 
(Martin et al., 2005). главным и часто единственным критерием выделения 
адакитовых и бонинитовых серий в архейских комплексах, в том числе  
и Фенноскандинавского эпиархейского кратона, являются низкие кон-
центрации высокозарядных некогерентных элементов (nb, ta и ti) и от-
рицательные аномалии этих элементов на спайдерграммах. уже традици-
онно эти аномалии объясняются для первичных островодужных расплавов 
унаследованностью низких ta/nb и nb/th отношений из субдуцируемых 
океанических осадков или концентрацией nb и ta в реститовом рутиле или 
сфене при плавлении эклогитизированных (выше устойчивости плагио-
клаза) пород «слэба» или «мантийного клина» (Walter, 2005; Turner, 2002).

на фоне еще крайне бедной изотопно-геохимической (sm-nd, re-os) 
систематики архейских андезитов Фенноскандинавского щита, жест-
кая геодинамическая привязка их геохимических параметров к пологой 
горячей субдукции и/или плавлению мантийного клина не может быть 



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

30 31

Глава 1. Некоторые особенности строения и геодинамического развития...

 универсальной. Подобные геохимические особенности свойственны 
андезитам как из палеоархейских интракратонных структур (варавуна, 
кратон Пилбара) (Van Kranendonk et al., 2007), Пангола, южная африка 
(Mukasa et al., 2013), так и палеопротерозойских внутрикратонных риф-
тов (сумийские вулканогенные комплексы Фенноскандинавского щита) 
(онежская…, 2001) (рис. 3). более того, такие индикаторные «субдукци-
онные» геохимические «метки», как отрицательные аномалии nb и ti, 
характерны для пермских трапповых базальтов (nb = 2–15 г/т, ti = 1000–
2500 г/т) (Reichow et al., 2005). 

«индикаторный» критерий nb и ta аномалий для идентификации над-
субдукционного петрогенезиса магматических комплексов обладает кон-
вергентностью, т. к. может свидетельствовать и о «плюмовом» происхожде-
нии расплавов при плавлении мантийного перидотита в условиях высоких 
давлений (P~24 GPa). в этих условиях перовскит становится главной лик-
видусной фазой и, обладая высокими Kd c nb, ta, Zr, hf и низкими Kd  
с легкими лантаноидами, определяет обогащение расплавов (например, ко-
матиитовых) лантаноидами и обеднение nb, ta, Zr и hf (Drake et al., 1993).

Экспериментальные исследования петрогенезиса пород среднего со-
става (высокомагнезиальных андезитов, адакитов различных типов, бони-
нитов, баяитов, истандитов) показали, что расплавы с содержанием sio2 > 
54 % могут иметь различный петрогенезис и, соответственно, контрастную 
геодинамическую природу (см. обзоры: Green, 2015; Annen et al., 2006):

1) умереннобарическая (до 20 кбар) фракционная кристаллизация 
(Pl+Amf+ TiMag; Pl+Cpx+Ol+ TiMag) глиноземистых базальтов в ус-
ловии высокой фугитивности кислорода или повышенного давления 
воды;
2) плавление водосодержащего (>  1 %) перидотита верхней мантии 
при 30  >  р  >  10 кбар т  =  950–1200  ос c образованием бонинитовых, 
адакитовых, санукитоидных, баяитовых магм, в том числе в условиях 
плавления «реститового перидотита», как мантийного клина над субду-
цирующей океанической плитой, так и континентальной литосферной 
мантии; 
3) частичное (50–60 %) плавление в сухих условиях кварцевых экло-
гитов и гранатовых гранулитов — плавление субдуцирующего слэба  
в соответствующих ртµ условиях и в равновесии с гранатсодержащим 
реститом;
4) контаминация и ассимиляция базальтовых расплавов сиалическим 
веществом коры — широкий спектр геодинамических механизмов.
таким образом, в петрологическом аспекте происхождение известко-

во-щелочных магматических серий и, в частности, андезитовых расплавов  

в мантийных условиях, в общем случае, связано с водо- и флюидонасы-
щенностью их источников, что в субдукционных геодинамических моде-
лях реализуется за счет вовлечения гидратированных толеитовых базальтов 
и океанических осадков «слэба» в разноглубинные зоны островодужной 
магмогенерации. в то же время не вызывает сомнения изотопно-геохими-
ческая гетерогенность мантии в архее, в том числе и в отношении газово-
флюидной фазы как наиболее некогерентной составляющей мантийного 
вещества. вывод об относительно высоком содержании воды в молодых 
плюмовых мантийных источниках следует из состава газово-водных микро-
включений в базальтах исландии (Nichols et al., 2002), для которых выявле-
на латеральная гетерогенность мантийного плюма с вариациями содержа-
ния н2о от 0,1 до 1,5 %, и из данных по меймечитам сибирской трапповой 
провинции, с расплавными микровключениями содержащих около 1,5 % 
н2о, а в их исходном мантийном перидотитовом субстрате — 3–5 н2о % 
(Рябчиков и др., 2002). для раннего докембрия свидетельствами гидрати-
рованного характера верхней мантии и флюидонасыщенности мантийных 
расплавов являются находки магматического fe-ti-керсутита в архейских 
коматиитах пояса абитиби (Stone et al., 1997) и палеопротерозойских пи-
критах Печенгской структуры (Смолькин, 1992), высокое содержание воды 
(0,6 ± 0,1 вес. %) в оливине из коматиитов зеленокаменного пояса абити-
би и, соответственно, в их исходном расплаве и его мантийном источнике 
(Sobolev et al., 2016; Inoue et al., 2000), а также миндалекаменные структуры  
в геохимически неконтаминированных коматиитах и высокомагнезиаль-
ных базальтах архейских зеленокаменных структур кухмо и типасъярви 
восточной Финляндии (Maier et al., 2013) и дарварских ЗкП кратона кар-
натака юж. индии (Вревский и др., 1996).

кроме того, в последние годы в связи с обнаружением ионов он¯ и мо-
лекул кристаллогидратной н2о, различающихся по энергии водородной 
связи, в «нормативно безводных» минералах (Ol = 140–1140 г/т, Cpx = 85–
870 г/т, Opx = 40–1100 г/т, Grt  = 200–400 г/т) из ксенолитов континен-
тальной сублитосферной мантии (гранатовые и шпинелевые лерцолиты) 
водный бюджет примитивной и деплетированной мантии оценивается  
в 1160 г/т и 250 г/т соответственно. структурно связанная вода в этих мине-
ралах перидотитов сохраняется в интервале температур 1100–1550 и давле-
нии 32–53 кбар (до 150–160 км). в высокобарических модификациях оли-
вина (вадслеите и рингвудите) по экспериментальным данным содержание 
воды достигает 2,5–3,5 вес. %, а в ферроперовските от 2212 до 4000 г/т. Эти 
эксперименты предполагают, что в нижней мантии может содержаться до 
2100 г/т h2o, что при интеграции на всю массу нижней мантии дает резер-
вуар в 5 раз больший, чем все современные океаны (Murakami et al., 2002; 
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рис. 5. сравнение кремнекислотности архейских ttг серий (а) и составов 
фанерозойских вулканитов, образованных на конвергентных границах плит: 

островных дугах и активных окраинах (б), n — число использованных анализов

Inoue et al., 1998). таким образом, существует достаточное количество пе-
трологических данных для магматических производных мантийных плю-
мов различного возраста и геодинамической принадлежности, свидетель-
ствующих о гидратированном характере перидотитового вещества верхней 
мантии с содержанием воды в количестве, достаточном для петрогенезиса 
андезитовых и генетически связанных с ними более кислых расплавов на 
глубинах до 160 км при высокой фугитивности кислорода.

1.2.4. геодинамическая природа тоналит-трондьемит-гранодиоритовых 
(ттг) ассоциаций

обсуждая проблемы геодинамической эволюции архейской литосферы, 
нельзя не коснуться ее важнейшей составляющей — тоналит-трондьемит-
гранодиоритовых (ттг) ассоциации, которые, по геофизическим данным, 
на 90–100 % слагают среднюю часть коры древних кратонов, в том числе 
и Фенноскандинавского щита, что определяет стабильность (плавучесть) 
континентальной литосферы (Трубицин, 2000). к настоящему времени 
предложено несколько геодинамических моделей образования пород ттг 
серии. наиболее популярной является модель плавления субдуцирующих 
океанических метабазальтов (Martin et al., 2005; Campbell, 2003; Drummond, 
Defant, 1990), причем их состав обычно отождествляется с толеитовыми 
метабазальтами зеленокаменных поясов. варианты этой модели связаны 
с представлениями о плавлении вещества мантийного клина благодаря 
флюидам, образующимся при дегидратации субдуцирующей океанической 
литосферной плиты, или смешением производных плавления слэба с рас-
плавами, генерировавшимися из мантийного клина. в качестве аргумен-
тации таких моделей обычно приводятся данные о подобии ряда изотоп-
но-геохимических характеристик ттг серий фанерозойским адакитовым, 
бонинитовым и баяитовым вулканическим сериям (Martin et al., 2005). 
если для известково-щелочных вулканических серий некоторых неоар-
хейских зеленокаменных поясов такие геодинамические модели во многом 
геохимически допустимы, то для ттг ассоциаций надсубдукционные ре-
жимы петрогенезиса имеют ряд принципиальных ограничений. Прежде 
всего, таким ограничением является отсутствие временной взаимосвязи 
ттг ассоциаций с магматизмом зеленокаменных поясов, что подразумева-
ет иной, нежели толеиты этих поясов, протолит первичных расплавов ттг. 

особенностями состава пород ттг серии являются: 1) преобладание 
тоналитов (60–70  %) над трондьемитами, подчиненное количество гра-
нодиоритов; 2) их лейкократовость. Преобладание в составе серии лей-
кократовых пород очевидно при сравнении с составами фанерозойских 

плагиогранитов. сравнение архейских ттг с вулканитами островных дуг  
и окраин континентов также показывает, что первые являются значитель-
но более кремнеземистыми (рис. 5). на рис. 5 также видно их отличие по 
содержанию sio2 от кайнозойских адакитов, которые некоторыми иссле-
дователями рассматриваются в качестве аналогов архейских ттг и привле-
каются для подтверждения субдукционной природы тоналитов. 

к настоящему времени накоплен большой объем новой информации 
об изотопном составе nd в породах ттг серии, в том числе и для Фенно-
скандинавского щита. анализ распределения модельных возрастов tnddm 
позволяет отметить следующие особенности (Вревский и др., 2010). Значи-
тельный временной интервал между временем кристаллизации пород ттг 
ассоциаций и их sm-nd модельным возрастом (рис. 6) подразумевает вы-
плавление значительной части ттг из источника с длительной изотопной 
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предысторией, что является существенным ограничением для применения 
модели их образования за счет плавления базальтов океанической коры  
в зонах «горячей» и пологой субдукции.

1.2.5. заключение

таким образом, кратко рассмотренные выше общие проблемы геодина-
мики архея и конвергентность петролого-геодинамической интерпретации 
изотопно-геохимических особенностей состава породных ассоциаций ар-
хейских гранит-зеленокаменных областей, прежде всего, свидетельствуют, 
что современный уровень их изученности, в том числе на Фенносканди-
навском щите, не позволяет обобщить существующие данные в виде каких-
либо адекватных геодинамических моделей формирования континенталь-
ной литосферы на протяжении четверти геологической истории развития 
Земли. однако, рассматривая ЗкП в целом, как геодинамическую систем-
ную единицу, можно констатировать, что она является интегрированным 
прообразом многих значительно более дифференцированных геодинами-
ческих режимов и обстановок протерозоя и фанерозоя. 

вероятно, для архейской стадии развития Земли не следует и противо-
поставлять механизмы плюм- и плейт-тектоники в формировании юве-
нильной континентальной коры, поскольку они являются своего рода 
«инь» и «янь» архейской геодинамики.

1.3. гетерогенностЬ строения карелЬской 
провинции фенноскандинавского щита как 
отражение Условий корообразования от палео-  
до неоархея

в строении архейской части Фенноскандинавского щита всегда выде-
лялись различающиеся по строению три крупные архейские провинции: 
кольско-норвежская (гранулит-зеленокаменная область), беломорская 
(беломорский складчатый пояс) и карельская (карельская гранит-зелено-
каменная область) (ранний докембрий…, 2005). 

геохронологические и изотопно-геохимические исследования послед-
них десятилетий показали, что наиболее полно архейские образования  
и, соответственно, процессы представлены в карельской провинции, где 
они имели место в возрастном диапазоне от 3240 до 2650 млн лет (Чеку-
лаев и др., 2009а; ранний докембрий…, 2005; Арестова и др., 2015), т. е. от 
палеоархея почти до границы архея и палеопротерозоя. соответственно, 
представляется очевидным, что карельская провинция является наиболее 
информативной для изучения эволюции корообразующих эндогенных, 
прежде всего магматических, процессов на протяжении почти 600 млн лет.

другой привлекательной особенностью карельской провинции являет-
ся гетерогенность ее строения, обусловленная присутствием трех крупных 
фрагментов (доменов или субпровинций), выделенных (Лобач-Жученко  
и др., 2000) на основании различий во времени образования слагающих их 
комплексов пород: водлозерского (палео-мезоархей), Западно-карельско-
го (мезоархей) и Центрально-карельского (неоархей). 

наиболее древние породы, отражающие ранние этапы корообразова-
ния, изучены в пределах водлозерского домена. в строении Западно-ка-
рельского домена преобладают породы, возраст которых не превышает 
2850 млн лет, т. е. характеризуют корообразующие процессы «позднего» 
мезоархея. и, наконец, Центрально-карельский домен сложен почти ис-
ключительно породами моложе 2800 млн лет. 

Задачей данной работы является последовательное рассмотрение маг-
матических и плутонических комплексов пород трех доменов, которое по-
зволяет восстановить условия образования архейской коры карельской 
провинции на протяжении всего архейского периода. 

рис. 6. диаграмма tdmnd — возраст для архейских пород ttг серии кратонов мира: 
1 — канадского, 2 — Фенноскандинавского, 3 — Зап.-австралийского; 4 — другие 

регионы (Drummond, Defant, 1990)
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1.3.1. геология карельской провинции и основные этапы 
формирования магматических комплексов

Магматические комплексы Водлозерского домена

водлозерский домен занимает юго-восточную часть карельской про-
винции (рис. 7) и представляет хорошо изученный (Куликов и др., 1990; 
Лобач-Жученко и др., 1999; Чекулаев и др., 2002; 2009а, Арестова и др., 2012; 
2015; ранний докембрий…, 2005) фрагмент палео-мезоархейской коры, 
центральная часть которого сложена преимущественно породами тоналит-
трондьемит-гранодиоритовой (ттг) ассоциации. в краевых частях домена 
располагаются зеленокаменные пояса (ЗкП), в разрезах которых преобла-
дают метаморфизованные вулканиты коматиит-базальтовой серии и вул-
каниты средне-кислого состава, имеющие возраст, соответственно, око-
ло 3,0 и 2,9 млрд лет (ранний докембрий…, 2005; Арестова и др., 2015). от 
других доменов водлозерский отличается тем, что именно в пределах этого 
домена в значительном объеме присутствуют магматические породы с воз-
растом (u-Pb tIms) более 3,1 млрд лет и модельным возрастом tdm(nd)  
в интервале 3,3–3,4 млрд лет (рис. 8). соответственно, здесь выделены 
несколько этапов формирования пород ттг ассоциации с содержаниями 
sio2 в интервале от 63 до 72 % и пород основного состава (Арестова и др., 
2015). средние составы пород, характеризующих разные этапы, приведены 
в табл. 3 и 4.

Палео- и мезоархейский магматизм Водлозерского домена

в палео- и мезоархее водлозерского домена выделяются (Арестова  
и др., 2015) четыре этапа образования ттг пород с возрастами около 3240, 
3150, 2900 и 2850 млн лет (рис. 8), три этапа основного-ультраосновного 
магматизма с возрастом около 3240, 3020–2920 и 2860–2840 млн лет и два 
этапа образования вулканитов и субвулканических пород средне-кислого 
состава с возрастом около 2920 и 2860–2830 млн лет. в пределах других до-
менов карельской провинции породы древнее 2820 млн лет. так, породы 
с возрастом до 3,5 млрд лет описаны (Mutanen, Huhma, 2003) в северо-за-
падной (финляндской) части провинции и с возрастом около 3,1 млрд лет 
в Центральной Финляндии в районе иисалми (Paavola, 1986; Huhma et al., 
2012a), но здесь они образуют незначительные выходы. 

древнейшие образования водлозерского домена, для которых установ-
лен возраст около 3240 млн лет, представлены породами ттг ассоциации  
и породами основного состава — амфиболитами и амфиболовыми г нейсами 

рис. 7. схематическая геологическая карта карельской провинции. составлена на 
основе карты в. н. кожевникова (2000) с упрощениями и дополнениями авторов. 

условные обозначения: 1 — гранитоиды; 2–5 зеленокаменные пояса с возрастом 
2,9–3,0 млрд лет (2), 2,8–2,85 млрд лет (3), около 2,75 млрд лет (4), неопределенного 
возраста (5). 6 — Зеленокаменные структуры (цифры в черных кружочках): 1 — кух-
мо, 2 — суомуссалми, 3 — типасъярви, 4 — нурмес, 5 — иломантси, 6 — костомукш-
ская, 7 — нюкозерская, 8 — большозерская, 9 — гимольская, 10 — Поросозерская, 
11 — Западносегозерская, 12 — Палаламбинская, 13 — остерская, 14 — уросозер-
ская, 15 — семченская, 16 — хаутаваарская, 17 — каменноозерская, 18 — кенозер-
ская, 19 — Шилосская, 20 — маткалахтинская. интрузии субщелочных пород (циф-
ры в красных кружках): 1 — куйттила, 2 — ялонваара, 3 — большозеро, 4 — нюк,  
5 — хижъярви, 6 — бергаул, 7 — Панозеро, 8 — сяргозеро, 9 — Шаравалампи,  
10 — хаутаваара, 11 — чалка. районы проявления ттг-пород (буквы в квадратах): л — 
лайручей, в — р. выг, вд — р. водла, Ш — пос. Шальский, ч — р.черева, т — оз. тулос,  

во — дер. вокнаволок, и — иисалми



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

38 39

Глава 1. Некоторые особенности строения и геодинамического развития...

(амфиболиты 1). ттг-породы присутствуют только в центральной части 
домена (районы р. водлы, р. выг, лайручья, р. черева и р. винела). древ-
ние амфиболиты 1 изучены только в средних течениях рек водла и выг, где 
они образуют небольшие фрагменты среди ттг пород. тоналит-трондье-
миты (~3240 млн лет) характеризуются (табл. 4) низкими содержаниями 
K, rb, y, отношениями rb/sr, более высокими — sr, sr/y, (la/yb)n, Zr/y, 
отличаясь от ттг других этапов. Эти породы, как и ттг других кратонов, 
характеризуются варьирующими значениями εnd, а их модельные возрасты 
(рис. 9) демонстрируют различные интервалы времени между становлением 
их протолита — отделением его от деплетированной мантии — и последу-
ющим плавлением с образованием расплавов ттг состава (Лобач-Жученко 
и др., 1999). Эти особенности изотопной эволюции εnd исключают пред-
положение о формировании большей части ттг из толеитов зеленокамен-
ных поясов, а значения tdm(nd), превышающие возраст становления ттг, 

рис. 8. схема корреляции основных комплексов архейских пород карельской 
провинции

рис. 9. диаграмма возраст — end(t) для пород доменов: 
1 — Западно-карельского (синие значки), 2 — водлозерского (красные значки),  
3 — Центрально-карельского (зеленые значки): ромб — ттг, залитый треугольник — 

граниты, незалитый треугольник — вулканиты
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 исключают их генетическую связь с субдукцией древней океанической 
коры (Лобач-Жученко и др., 1999). Помимо изотопных данных, модели об-
разования ттг из толеитов зеленокаменных поясов противоречат и осо-
бенности их состава. ранее такое противоречие было показано к. конди 
(Condie, 1986). модельные расчеты продемонстрировали близость реаль-
ных составов ттг и составов, рассчитанных при использовании в каче-
стве их источника амфиболита 1 или базитов нижней коры (Лобач-Жученко  
и др., 1999; Вревский и др., 2010). отсутствие связи ттг с базальтами поясов 
основывается, в частности, на содержании в породах sm и nd. Проведен-
ный расчет допустимого значения отношения sm/nd для базитового источ-
ника ттг показал (Вревский и др., 2010), что оно не должно было превышать 
значения 0,27–0,30. такими геохимическими характеристиками обладают 
мафиты, обогащенные nd, тогда как в базальтах мезоархейских поясов эти 
отношения превышают 0,30 (табл. 3). вывод об ином составе источника для 
пород ттг серии, нежели толеиты зеленокаменных поясов, подтверждается 
результатами петрологического моделирования, проведенными для тонали-
тов района выгозера по главным и редким элементам (Лобач-Жученко и др., 
1999). высокие отношения sr/y (около 70) и (la/yb)n (>60) указывают на 
значительные глубины образования расплавов. 

следующий этап ттг-плутонизма, имевший место около 3150 млн лет 
назад, представлен тоналитами районов р. выг на севере домена и Палой 
ламбы на западе, т. е. в краевых частях домена вблизи обрамляющих зеле-
нокаменных поясов. ряд геохимических отличий от пород ттг-ассоциации 
предыдущего этапа указывает на иные условия их формирования. тона-
литы этого этапа отличаются от более ранних ттг повышенными содер-
жаниями K2o и rb, y, hree и более низкими отношениями sr/y и (la/
yb)n (табл. 4, рис. 10), что может отражать как иной состав источника, так  
и менее глубинные условия образования расплавов (Арестова и др., 2015).

Преобладающими породами зеленокаменных поясов, расположенных 
в краевых частях водлозерского домена, являются метатолеиты и комати-
иты с возрастом 3020–2920 млн лет. для характеристики их состава были 
изучены аналитические данные для пород из районов кенозеро, каменное 
озеро, винела, Шилос, уросозеро, остер, Палая ламба, семчь, хаутава-
ара (всего около 460 анализов). результаты изучения базальтов показали, 
что они имеют близкий состав во всех зеленокаменных структурах, кото-
рый существенно отличается от состава амфиболитов 1 (табл. 3, рис. 11). 
Последние характеризуются значительно более высокими содержаниями 
sio2, Zr, литофильных элементов и особенно lree и более низкими маг-
незиальностью mg# и содержаниями cr ni, ca. базальты, как и коматии-
ты, характеризуются изотопным составом nd, близким к деплетированой 

мантии (dм) (Лобач-Жученко и др., 1999). sm/nd отношения метатолеитов 
варьируют в интервале 0,30–0,36, а значения εnd совпадают или находят-
ся вблизи линии эволюции εnd деплетированной мантии по де Паоло (De-
Paolo, 1988).

важным является факт присутствия амфиболитов, аналогичных по со-
ставу и возрасту базальтам ЗкП (рис. 11), в виде даек, секущих древние ттг 
породы водлозерского домена (Чекулаев и др., 2009б; Арестова и др., 2012). 
Представляется, что они являлись подводящими каналами для вулкани-
тов, которые, соответственно, были распространены в пределах домена 
значительно шире, чем устанавливается на уровне современного эрозион-
ного среза. Этот факт исключает модель обдукции океанических плато на 

рис. 10. диаграммы: (la/yb)n — (yb)n (а) sr/y — y (б) для тоналитов с возрастом 
~3240 и ~3150 млн лет; (в) — мультиэлементные диаграммы (спайдерграммы), 

нормированные на мантию, для сравнения тоналитов с возрастом около 3240, 3150,  
и 2900 млн лет
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 континентальную кору краевых частей кратона, предлагаемую и. Пухте-
лем (Puchtel et al., 1999), а скорее свидетельствует о вероятном образовании 
в условиях растяжения, связанного с формированием мантийного плюма. 

одновременно с вулканитами коматиит-базальтовой серии и мафиче-
скими дайками в центральной части водлозерского домена (район лай-
ручья) была сформирована расслоенная пироксенит-норит-диоритовая 
интрузия. состав пород интрузии свидетельствует, что исходные расплавы 
являются производными плюма (Арестова, 1997), а этап базитового магма-
тизма в интервале 3,02–2,92 млрд лет следует рассматривать как первое из 
установленных в водлозерском домене проявление плюмовой активности. 

вулканиты андезит-дацитовой ассоциации, представленные в зеленока-
менных структурах западной окраины водлозерского домена (хаутаваарской, 
семченской, Палаламбинской и остерской), имеют возраст 2960–2919 млн 
лет и образуют покровы и силлы в метабазальтах и коматиитах, а также дайки 
в тоналитах основания. так, возраст дайки андезита в тоналитах района Палой 
ламбы составляет 2919 ± 14 млн лет и совпадает с возрастом андезита из дайки 
в коматиитах Палаламбинской структуры (Арестова и др., 2015). 

вулканиты этого этапа разделяются по составу на две группы. андезиты 
структур, расположенных южнее (хаутаваарской и семченской), по срав-
нению с расположенными севернее (Палаламбинской и остерской), явля-
ются более магнезиальными, содержат больше cr и ni, характеризуются 
более высокими отношениями (la/yb)n и (Gd/yb)n. При этом все анде-
зиты характеризуются небольшими отрицательными аномалиями eu, nb, 

ti (рис. 12). отмеченные отличия в составе свидетельствуют о различных 
источниках плавления, которые для андезитов южных структур, вероятно, 
были представлены перидотитами мантии, а для северных — мафитами 
нижней коры. чаще одновременное наличие этих источников объясняют 
образованием подобных вулканитов в зонах субдукции. однако, как было 
показано выше, присутствие в породах ттг серии даек диоритов, по со-
ставу и возрасту аналогичных андезитам, участвующим в строении зеле-
нокаменных поясов (Арестова и др., 2012), опровергает их субдукционную 
природу. модельный возраст tdm(nd) источника андезитов района Палой 
ламбы, равный 3020 млн лет, соответствует возрасту метабазальтов этого 
района, что может указывать на их генетическую связь.

рис. 11. мультиэлементная диаграмма (спайдерграмма), демонстрирующая сходство  
и различия ранних базитов (амфиболитов 1), базальтов зеленокаменных поясов и даек 

габбро в тоналитах

рис. 12. мультиэлементные диаграммы (спайдерграммы) для андезитов с возрастом 
2,95–2,92 млрд лет зеленокаменных поясов западной окраины водлозерского домена: 

а — южной части, б — северной части
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самостоятельную группу пород представляют трондьемиты, имеющие 
возраст около 2900 млн лет. они развиты в западной краевой части водло-
зерского домена на границах семченской и Палаламбинской зеленокамен-
ныых структур. в районе Палой ламбы трондьемиты с возрастом 2903 ± 22 
млн лет имеют ограниченное распространение, представляя лейкосому 
мигматитов по тоналитам с возрастом 3141 ± 10 млн лет. в районе слия-
ния рек суны и семчи на границе семченской зеленокаменной структу-
ры трондьемиты такого же возраста (2906 ± 14 млн лет) и состава слага-
ют значительные площади, отделяя ттг породы фундамента от базальтов 
структуры. состав трондьемитов близок к составу тоналитов основания 
(рис. 10, табл. 4) и предполагает их образование в результате плавления то-
налитов (Чекулаев, 1988; Арестова и др., 2015), что подтверждается геологи-
ческими наблюдениями, а также изотопным составом nd, согласно кото-
рому источник пород имеет возраст 3130–3150 млн лет (рис. 9), и наличием  
в трондьемитах ксеногенного циркона, соответствующего по морфологии 
и составу таковому в тоналитах (Арестова и др., 2015; Арестова, Чекулаев, 
данная монография).

Последующее формирование коры карельской провинции также в ос-
новном имело место в пределах водлозерского домена в интервале време-
ни 2890–2840 млн лет и характеризовалось крайним разнообразием про-
явления магматизма. в то же время по сравнению с предыдущими этапами 
заметно уменьшились масштабы его проявления, ограниченные дайками  
и интрузиями, часто небольших размеров.

базит-ультрабазитовый магматизм данного этапа представлен дайками 
высокомагнезиальных габбро и диоритов и интрузиями базитов. дайки 
габбро и диоритов характеризуются повышенной магнезиальностью (mg# 
= 0,60–0,75), что свидетельствует о формировании исходного расплава 
при плавлении реститовой мантии гарцбургитового состава, а фракциони-
рованный спектр распределения рЗЭ с (la/yb)n = 7 и небольшие отри-
цательные аномалии eu, nb, ti свидетельствуют о существенной роли во-
дных флюидов при плавлении и метасоматическом обогащении источника 
плавления (Арестова и др., 2015). 

для интрузий базитов, приуроченных к окраинным частям домена, по-
лучены датировки разными методами в узком интервале времени 2869–
2840 млн лет. к ним относятся самая крупная в водлозерском домене рас-
слоенная и дифференцированная семченская интрузия габбро-диоритов 
площадью около 120 км2, интрузии габбро-анортозитов в районе оз. остер, 
интрузии и дайки габбро Шилосского массива, лейкогаббро района Палой 
ламбы, а также дайки габбро в черевско-винельской структуре. интрузии 
и дайки этого этапа прорывают деформированные и метаморфизованные 

вулканиты более ранних этапов, что указывает на вероятное изменение 
тектонического режима и предполагает наличие существенного перерыва 
между формированием вулканитов и секущих их габбро.

базитовые интрузии этого этапа представлены габбро и габбро-анор-
тозитами, среди которых выделяются магнезиальные (mg# = 0,63–0,72)  
и железистые (mg# = 0,35–0,4) разности, как образующие самостоятель-
ные тела. так и присутствующие совместно в едином массиве, примером 
чего является расслоенная семченская интрузия. При этом по составу раз-
личаются интрузии западной и северной окраин водлозерского домена 
(рис. 13). составы габбро западной окраины с (la/yb)n = 10–20 и nb/la = 
0,3–0,5 свидетельствуют о контаминации их первичных расплавов тонали-
тами коры, тогда как исходные расплавы габбро северной окраины с (la/
yb)n = 1 и nb/la = 1 не контаминированы коровым веществом (рис. 13). 
исходные расплавы всех больших и малых интрузий являются произво-
дными коматиитовых или высокотемпературных базальтовых расплавов, 
а все последующее разнообразие составов обусловлено процессами кон-
таминации и далее жидкостной и кристаллизационной дифференциации 
(Арестова и др., 2015). образование таких расплавов, так же как для эта-
па 3020–2920 млн лет, возможно лишь при наличии дополнительного ис-
точника тепла в архейской мантии. Поэтому широкое развитие базитовых 
интрузий этапа 2860–2840 млн лет могло быть обусловлено вторым этапом 
активности плюма.

среднекислые породы этапа 2860–2830 млн лет характеризуются боль-
шим разнообразием пород (рис. 14), варьируют по составу от андезитов 
до риолитов и, в отличие от более древних среднекислых пород, нигде не 
образуют вулканических покровов, а представлены субвулканическими 
породами и дайками. нужно отметить, что практически синхронное вне-
дрение даек андезитов и риолитов с умеренной и низкой магнезиально-
стью, наблюдаемое в Шилосской и каменнозерской структурах северной 
окраины водлозерского домена, предполагает одновременное плавление 
нижнекоровых амфиболитов и мантийных источников под влиянием те-
плового импульса.

мезоархейский магматизм в водлозерском домене завершается вне-
дрением интрузий тоналитов с возрастом около 2850 млн лет, которые 
не имеют широкого распространения и представлены на севере Ши-
лосским массивом и на восточном берегу онежского озера массивом  
в районе пос. Шальский (Чекулаев и др., 2013). тоналиты по составу при-
ближаются к ттг-породам с возрастом ~3150 млн лет (рис. 15, табл. 4), 
но изотопный состав nd указывает на их более молодой (меньше 3 млрд 
лет) источник. 
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Неоархейский магматизм в пределах Водлозерского домена отделен от 
мезоархейского этапом стабильного тектонического режима (ранний 
 докембрий…, 2005; Арестова и др., 2015). его отражением являются поли-
миктовые конгломераты района оз. остер, содержащие гальки различных 
по составу и возрасту пород, наиболее молодыми из которых являются габ-
бронориты с возрастом 2860  ±  9 млн лет (Арестова и др., 2015), а также, 
вероятно, аренитовые кварциты и граувакки маткалахтинского зеленока-
менного пояса, которые принадлежат платформенной ассоциации и сви-
детельствуют о стабильном тектоническом режиме, приведшем к глубокой 
эрозии коры (Кожевников и др., 2006; Кожевников, Скублов, 2010). в аре-

нитовых кварцитах наряду с древними присутствуют детритовые цирконы, 
минимальный возраст которых составляет 2821 ± 15 млн лет (Кожевников  
и др., 2006), т. е. близкий к возрасту самых молодых пород галек в конгло-
мератах остера.

неоархейский магматизм представлен секущими конгломераты интру-
зиями базит-ультрабазитов, субвулканическими интрузиями и дайками 
андезит-дацитов и плагиопорфиров, интрузиями субщелочных санукито-
идов и сиенитов с возрастом 2745–2730 млн лет, дифференцированными 
дайками габбро — 2724 млн лет, габброноритов — 2608 млн лет и плагио-
микроклиновыми гранитами — 2705–2664 млн лет. 

рис. 13. мультиэлементные диаграммы (спайдерграммы) для габбро интрузий 
западной (а), и северной (б) окраин водлозерского домена

рис. 14. мультиэлементные диаграммы (спайдерграммы) для андезитов с возрастом 
2,84–2,8 млрд лет зеленокаменных поясов западной окраины водлозерского домена: 

а — южной части, б — северной части
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Мезоархейский магматизм Западно-Карельского домена

Западно-карельский домен (рис. 7) представлен ттг и вулканитами 
зеленокаменных поясов Центральной и восточной Финляндии (пояса 
кухмо, суомуссалми и типасъярви) и Западной карелии (костомукш-
ский пояс). в отличие от водлозерского домена возраст ттг и вулканитов 
Западно-карельского домена в основном составляет около 2,85 млрд лет 
(Huhma et al., 2012a; ранний докембрий…, 2005), т. е. меньше возраста всех 
мезоархейских пород водлозерского домена и близок принятой границе 
мезо- и неоархея (общая стратиграфическая…, 2002) (рис. 8). При этом 
модельный возраст tdm(nd) пород редко превышает 2,9–3,0 млрд лет (Huh-
ma et al., 2012b) (рис. 9). исключение составляют единичные более древние 
значения возраста вулканитов пояса Пудасъярви в Западной Финляндии  
и ттг пород блока иисалми в Центральной Финляндии (Paavola, 1986). 

в строении зеленокаменных поясов Западно-карельского, как и вод-
лозерского, домена значительную роль играют вулканиты ультраосновного 
(коматииты) и основного (базальты) состава и лишь в небольших количе-
ствах присутствуют метаосадки, участвующие в строении мезоархейских 
поясов этих доменов и слагающие верхние части разрезов или отдельные 
структуры, например парагнейсовый пояс нурмес в Финляндии (рис. 7). 

для сравнительной характеристики вулканитов проведено их изучение 
на примере базальтов, результаты которого приведены в табл. 3 в виде сред-
них значений для всех зеленокаменных структур трех доменов. из таблицы 
видно, что базальты Западно-карельского и водлозерского доменов име-
ют в целом очень сходный состав, что указывает на близкие условия об-

разования базальтовых расплавов. Практически единственным отличием 
является обеднение легкими рЗЭ базальтов и коматиитов Западно-карель-
ского домена, с (la/sm)n отношениями около 0,8 (табл. 3, рис. 16) (Чекулаев  
и др., 2018), что и указывает на обедненный характер источника базальтов  
и коматиитов Западно-карельского домена. 

Породы ттг ассоциации Западно-карельского домена изучены в об-
рамлении зеленокаменных поясов, а также в районах оз. тулос и дер. во-
кнаволок. они также имеют сходство составов с ттг ассоциацией водло-
зерского домена, особенно с ттг с возрастом около 2850 млн лет (табл. 
4). главным отличием является обогащение западнокарельских пород hfs 
элементами, такими как y, nb, Zr, Pb, а также рЗЭ. важно отметить, что 
такие отличия видны лишь при сравнении средних составов, как, напри-
мер, в табл. 4, о чем мы писали и раньше (Чекулаев, Глебовицкий, 2017), но 
не всегда видны на диаграммах, построенных на основе нормированных 
значений. 

большое сходство составов наблюдается и при сравнении вулканитов 
среднекислого состава Западно-карельского и водлозерского доменов 
(табл. 5). 

таким образом, мезоархейские вулканиты и породы ттг ассоциации 
Западно-карельского домена характеризуются следующими особенностя-
ми: 1) они преимущественно имеют близкий возраст около 2,8 млрд лет 
(Huhma et al., 2012a), что может указывать на их петрогенетическую связь; 
2) они близки по составу с аналогичными породами водлозерского домена, 
но представляют более поздний этап формирования архейской коры. 

Неоархейский магматизм Западно-Карельского домена

как и в водлозерском домене, образование неоархейских вулканитов  
и ттг пород в Западно-карельском домене отделено от мезоархейских об-
разованием полимиктовых конгломератов, в частности костомукшской 
структуры и терригенных осадков, слагающих верхние части разрезов зеле-
нокаменных поясов (Милькевич, Мыскова, 1998; Papunen et al., 2009). терри-
генные разрезы зеленокаменных поясов, секут коматииты как с плоским, 
так и с обогащенным, характерным для неоархейских коматиитов Цен-
трально-карельского домена спектрами распределения рЗЭ (Милькевич, 
Мыскова, 1998; Чекулаев и др., 2018). кроме того, в районе присутствуют вы-
сокомагнезиальные санукитоиды (кварцевые монцодиориты и порфиро-
видные тоналиты), возраст которых равен 2720 ± 15 млн лет. одновременно 
с монцодиоритами внедрялись дайки высокомагнезиальных лампрофиров 
и граниты ниемиярвинского массива (Лобач-Жученко и др., 2005).

рис. 15. мультиэлементные диаграммы (спайдерграмма) для сравнения тоналитов  
с возрастом 3150 и 2850 млн лет
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1.3.2. неоархейский магматизм центрально-карельского домена

Породы неоархея присутствуют на всей архейской части щита и, конеч-
но, карельской провинции, но наиболее широко и объемно они представ-
лены в Центрально-карельском домене. именно здесь представлен весь 
спектр неоархейского магматизма, начиная от вулканитов зеленокамен-
ных поясов и заканчивая плагиомикроклиновыми гранитами. Поэтому ха-
рактеристика неоархейского магматизма дается на основе изучения пород 
Центрально-карельского домена.

Центрально-карельский домен занимает западную часть республи-
ки карелия, а также район иломантси в восточной Финляндии (рис. 7) 
(ранний докембрий…, 2005). границы домена с соседними водлозерским 
и Западно-карельским доменами маркируются неоархейскими структура-
ми, на западе иломантси, большозеро, челмозеро-нюк, а на востоке — 
гимольской, Западносегозерской и Поросозеро, а также приуроченностью 
к этим границам субщелочных санукитоидных интрузий куйттила, ялон-
ваара, большозеро, нюк, куусамо на западе и хижъярви, сяргозеро, Па-
нозеро, Шаравалампи, бергаул, чалка, хаутаваара на востоке (рис. 7). на 
севере граница домена с мезоархейскими образованиями северокарель-
ской гранит-зеленокаменной системы (Слабунов, 1993; Чекулаев и др., 2005) 
остается неясной из-за недостатка геохронологических и nd изотопных 
данных и из-за ее размытости в связи с наложением складчатых деформа-
ций, проявленных в беломорском поясе. 

Породы Центрально-карельского домена заметно отличаются от пород 
соседних водлозерского и Западно-карельского доменов по геологии, воз-
расту и составу. в строении супракрустальных комплексов домена преоб-
ладают метавулканиты среднего и кислого состава, а коматииты и базальты 
имеют подчиненное значение, при этом в основании разрезов присутству-
ют метатерригенные породы. однако главным отличием этого домена яв-
ляется то, что он сложен гранитоидами и супракрустальными породами, 
возраст которых не превышает 2,78 млрд лет (Huhma et al., 2012a, Чекулаев  
и др., 2005), а значения tdm(nd) — 2,8–2,85 млрд лет (Huhma et al., 2012b; 
рис. 9), при этом вулканиты и породы ттг ассоциации имеют близкий воз-
раст около 2,74–2,75 млрд лет.

неоархейские магматические породы Центрально-карельского домена 
заметно отличаются от пород соседних доменов и по составу. так, средне-
кислые вулканиты характеризуются более высокими содержаниями K2o, 
rb, sr, ba, Zr, отношениями Zr/y, sr/y, la/yb, более низкими магнезиаль-
ностью mg# и содержаниями mgo, cr, ni (рис. 17, табл. 5).

такими же отличительными особенностями состава характеризуются по-
роды ттг ассоциации, слагающие значительную часть коры Центрально-

рис. 16. нормированные на хондрит с1 (по Sun, McDonough, 1989), содержания рЗЭ  
в амфиболитах 1 (а); коматиитах и базальтах Западно-карельского (б), водлозерского 

(в) и Центрально-карельского (г) доменов
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карельского домена. Это хорошо видно при их сравнении с мезоархейски-
ми ттг водлозерского домена, для которых имеется много аналитических 
данных (рис. 18). сходство состава ттг и среднекислых вулканитов домена 
может свидетельствовать об их генетической связи, что согласуется с близ-
ким возрастом этих пород (рис. 9). имеющиеся отличия в составе ттг по-
род могут частично отражать большие глубины плавления источника (на-
личие граната в рестите), а также отличия в составе источника (обогащение 
литофильными элементами). Последнее может быть следствием различных 
условий магмообразования, возможно, в связи со сменой геодинамической 
обстановки на границе мезо- и неоархея (Чекулаев и др., 2018). 

согласно экспериментальным данным, наиболее реальным процессом 
образования расплавов, отвечающих составу среднекислых вулканитов  
и пород ттг ассоциации, является плавление базитов. следовательно, не-
оархейские базальты, так же как и коматииты, должны нести признаки из-
менений состава, происходящих в литосфере в интервале времени между 
2,75 и 2,8 млрд лет. 

для сравнительной характеристики вулканитов основного и ультраос-
новного состава карельской провинции были использованы аналитиче-
ские данные базальтов и коматиитов трех доменов. результаты изучения на 
примере базальтов приведены в табл. 3 в виде средних значений для зеле-
нокаменных структур трех доменов.

из таблицы видно, что базит-ультрабазитовые вулканиты Центрально-
карельского домена заметно отличаются от мезоархейских аналогов вод-
лозерского и Западно-карельского доменов более высокими содержания-
ми rb, sr, P, la, ce и, соответственно, отношениями sr/y, la/yb, la/sm. 
отличие этих вулканитов по составу отражает и характер распределения 
содержаний рЗЭ (рис. 16). на диаграммах видно, что коматииты и базальты 
ЗкП водлозерского домена с возрастом 2,9–3,0 млрд лет имеют «плоское» 
распределение рЗЭ. аналогичные породы костомукши и пояса кухмо-су-
омуссалми, имеющие возраст около 2,8 млрд лет, обеднены легкими рЗЭ. 
неоархейские коматииты и базальты Центрально-карельского домена, 
наоборот, обогащены легкими рЗЭ и несколько обеднены тяжелыми рЗЭ, 
что видно по величине отношений (la/sm)n и (tb/yb)n (табл. 3). такое рас-
пределение рЗЭ указывает на образование неоархейских пород из обога-
щенного мантийного источника.

неоархейские коматииты и базальты карелии отличаются от мезоар-
хейских также большим разнообразием составов. среди базальтов струк-
тур Центрально-карельского домена широко распространены высоко-
глиноземистые базальты, базальты с высоким содержанием щелочей и sr 
(ондозеро), высокотитанистые и высокожелезистые базальты (сяргозеро 

рис. 17. диаграммы sr — mg#, Zr/y — sr/y, (yb)n — (la/yb)n, sr-ba для вулканитов 
доменов Центрально-карельского (1), Западно-карельского (2), водлозерского (3)

рис. 18. диаграммы sr — mg#, Zr/y — sr/y, sr/ba для пород ттг ассоциации 
мезоархейского (крестик) и неоархейского (треугольник) возраста карельской 

провинции
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и хижъярви). коматииты пояса иломантси характеризуются дифференци-
рованным распределением рЗЭ с (la/yb)n = 3–13, (Gd/yb)n = 1,3–5, nb/
la > 1, и хотя для них характерен большой разброс значений, такие соот-
ношения рЗЭ могут быть обусловлены только выплавлением расплавов из 
обогащенной мантии, а не контаминацией расплавов веществом коры. 

таким образом, вулканиты и ттг неоархея, слагающие Центрально-ка-
рельский домен карельской провинции, заметно отличаются по составу от 
мезоархейских магматических пород соседних доменов. Эти отличия сви-
детельствуют в первую очередь об ином составе мантийного источника. 

вполне вероятно, что породы неоархея участвуют в строении мезоар-
хейских зеленокаменных поясов, как это имеет место в районе оз. остер, 
но недостаток изотопных и геохронологических данных затрудняет выяв-
ление таких пород. неоархей в районе оз. остер представлен, помимо ба-
зитов и ультрабазитов, вулкано-плутоническим комплексом среднекислых 
вулканитов и гипабиссальных плагиопорфиров и трондьемитов, секущих 
полимиктовые конгломераты (Чекулаев и др., 2002; Арестова и др., 2015).  
к сожалению, среднекислые вулканиты не содержат циркона, соответ-
ствующего времени кристаллизации расплавов, и их возраст фиксируется 
только по возрасту циркона из прорывающих их дифференцированных ба-
зитовых даек, равному 2727 млн лет (Арестова и др., 2017).

Последующее формирование неоархейской коры связано с субщелоч-
ным магматизмом интервала 2,72–2,74 млрд лет и образованием обширного 
комплекса плагиомикроклиновых гранитов 2705–2680 млн лет назад. Эти 
породы проявлены на всей архейской части Фенноскандинавского щита. 

субщелочной магматизм представлен интрузиями санукитоидов и сие-
нитов, а также дайками лампрофиров и лампроитов, которые секут много-
кратно деформированные и метаморфизованные породы зеленокаменных 
поясов и ттг-ареалов. то есть к моменту их становления архейский фунда-
мент карельской провинции был практически сформирован. 

состав санукитоидов, характеризующийся сочетанием высокой магне-
зиальности с обогащением литофильными элементами ba, sr, lree, сви-
детельствует о специфике их происхождения. для санукитоидов карелии 
установлено (Егорова, 2014), что они имели мантийный источник, образо-
ванный в результате метасоматоза субконтинентальной литосферной ман-
тии, по составу отвечающей гранатовому лерцолиту.

синхронность интрузий санукитоидов на всей территории щита ука-
зывает на существование здесь единого тектонического режима (Егоро-
ва, 2014). вероятно, близок по времени к субщелочным породам и диф-
ференцированный комплекс базитовых даек, варьирующих по составу от 
высоко-mg базитов и габбро-анортозитов до высоко-ti. неоархейский 

возраст этого комплекса устанавливается по факту пересечения породами 
комплекса всех перечисленных выше пород и подтверждается, к сожале-
нию, единичным определением возраста дайки в районе оз. остер, давшим 
значение около 2724 млн лет (Арестова и др., 2017).

Последний фиксируемый этап неоархейского корообразования пред-
ставлен обширным комплексом к-гранитоидов, включающим интрузии 
анорогенных плагиомикроклиновых гранитов, гранит-мигматиты, микро-
клинизированные породы ттг ассоциации и пегматоидные граниты (Че-
кулаев, 1996; ранняя кора…, 2005). Породы комплекса были сформированы 
в течение узкого интервала времени 2,7–2,66 млрд лет назад. 

таким образом, неоархейский этап формирования коры карельской 
провинции характеризовался, с одной стороны, существенным изменени-
ем состава вулканитов зеленокаменных поясов и пород ттг ассоциации 
и, с другой стороны, включением в этот процесс совершенно новых ком-
плексов субщелочных и микроклинсодержащих гранитоидных пород. та-
кая смена пород и, соответственно, условий их образования указывает на 
смену геодинамического режима на границе мезо- и неоархея на уровне 
2,78–2,76 млрд лет.

1.3.3. обсуждение геодинамической модели

архейская геодинамика остается одной из важных проблем ранней исто-
рии Земли. частью этой проблемы является вопрос о начале проявления 
тектоники плит и о роли субдукции в формировании архейской континен-
тальной коры. в настоящее время существуют разные представления. со-
гласно одному из них основным механизмом проявления вулканизма при 
образовании зеленокаменных поясов в палео- и мезоархее являлись плюмы, 
а плейт-тектоника начала действовать с неоархея (Хаин, Ломизе, 2005; Van 
Kranendonk, 2007). согласно другому представлению (Condie, Krőner, 2008), 
переход от тектоники плюмов к плейт-тектонике не являлся глобальным 
событием. наконец, имеется точка зрения (Hamilton, 1998; Stern, 2008), что 
плейт-тектонический механизм включился только в неопротерозое. 

отсюда вытекают и различия в интерпретации формирования неоархей-
ских зеленокаменных поясов. в полной мере это относится и к карельской 
провинции, а скорее всего и ко всей архейской части Фенноскандинавско-
го щита. большинство исследователей предлагают для образования ЗкП 
карельской провинции субдукционную модель (O’Brien et al., 1993; Кожев-
ников, 2000; Samsonov et al., 2005; Светов, 2005; и др.). однако в последние 
годы обосновывается, в том числе авторами данной работы, плюмовая 
модель образования магматических комплексов в мезоархее  карельской 
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провинции (Вревский и др., 2010; Арестова и др., 2012; 2015;. Huhma et al., 
2012а). в пользу плюмовой модели свидетельствуют прежде всего значи-
тельный (более 150 млн лет) интервал времени между формированием 
тоналит-трондьемитов основания, имеющих возраст около 3150 млн лет,  
и вулканитов зеленокаменных поясов с возрастом не более 3020 млн лет  
и присутствие в породах основания даек основного и среднего состава, по 
возрасту и составу аналогичных базальтам и андезитам зеленокаменных 
поясов. оба факта задокументированы и подтверждены геологическими  
и геохронологическими исследованиями в районе Палой ламбы (Арестова 
и др., 2012). еще одним подтверждением плюмовой обстановки является 
состав базитов и ультрабазитов ЗкП, образование которых требует допол-
нительного источника тепла для плавления их мантийного источника.

определенную информацию дает изучение состава вулканитов и ттг 
пород и сравнение их с составом пород современных обстановок. 

исследование коматиитов и базальтов мезоархейских зеленокаменных 
поясов водлозерского и Западно-карельского доменов карельской про-
винции показало, что по большинству реперных геохимических характери-
стик, таких как (la/yb)n ~1, nb/la ~1, отсутствие отрицательной аномалии 
ti, высокие концентрации ni и др., эти породы существенно отличаются 
от островодужных образований и не несут следов контаминации коровым 
веществом. к. конди (Condie, 2005), используя hfs элементы и сравнивая 
базальты архея с современными базальтами различных геодинамических 
обстановок, показал на примере метатолеитов древнего кратона Пилбара 
(австралия) принципиальные геохимические отличия архейских толеитов 
от morb и Iab и предложил особый мантийный источник — «deP» (глу-
бинный, плюмовый), который был ответственен за образование толеитов 
зеленокаменных поясов архея. 

на основе систематики nb-Zr-y-th, примененной к. конди (Condie, 
2005) для архейских аналогов, также было показано, что мезоархейские 
базит-ультрабазитовые вулканиты карельской провинции кристаллизо-
вались из расплавов — производных плюмовых источников рм или deP 
и существенно отличаются от вулканитов океанических хребтов (morb), 
производных верхнемантийного источника dm (рис. 19; Арестова, 2008; 
Puchtel et al., 1998; 1999; Huhma et al., 2012а). 

неоархейские коматииты и базальты на диаграмме к. конди (рис. 19) 
как располагаются выше линии ∆nb (∆nb>0) в поле расплавов произво-
дных плюмов, так и смещаются в поле составов обогащенных веществом 
коры и/или латосферной мантии. аналогичные изменения были установ-
лены ранее при сравнении палео- и мезоархейских базитовых вулканитов 
с неоархейскими в Зап. австралии (Arndt et al., 2001; Condie, 2005), имею-

щими возраст, соответственно, 3,46–3,0 и 2,72–2,68 млрд лет. в последние 
годы к выводу о плюмовой природе базальтов поясов суомуссалми и кухмо 
(2,82 млрд лет) пришли финские исследователи, при этом породы пояса 
иломантси с возрастом 2,72 млрд лет они рассматривают как субдукцион-
ные образвания (Huhma et al., 2012а)

сравнение состава ттг гнейсо-гранитных ареалов карельской провин-
ции с плагиогранитоидами и вулканитами современных геодинамических 
обстановок показало (Чекулаев, 2009; Вревский и др., 2010), что породы ттг 
ассоциации заметно отличаются от фанерозойских плагиогранитоидов не 
только формой и размерами массивов, но и рядом геохимических особен-
ностей. так, фанерозойские плагиогранитоиды содержат заметно больше 
hree, sc, y и ti (Condie, 1986; Чекулаев, 2009). 

для сравнения состава среднекислых вулканитов мезоархейских зеле-
нокаменных поясов карельской провинции с вулканитами современных 
геодинамических обстановок из-за большого количества аналитических 
данных нами использованы средние составы для отдельных зеленокамен-
ных структур или районов проявления молодого вулканизма по группам 
пород (андезиты, дациты и риодациты), а также приводимые в литерату-
ре данные о средних содержаниях элементов в вулканитах из конкретных 

рис. 19. диаграмма nb/y — Zr/y с полями распространения коматиитов и базальтов: 
водлозерского (1), Западно-карельского (2) и Центрально-карельского (3) доменов. 
Поля коматиитов и базальтов различных геодинамических обстановок и положение 
различных мантийных и коровых источников приведены по к. конди (Condie, 2005)
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 районов. Эти данные приведены на рис. 20, на котором видно, что мезоар-
хейские вулканиты карелии заметно отличаются от фанерозойских анало-
гов. от адакитов они отличаются прежде всего более низкими содержания-
ми sr при иногда близкой магнезиальности, от фанерозойских вулканитов 
островных и континентальных дуг — более высокими mg#, Zr/y, (ce/sr)n, 
(la/yb)n, заметно более низкими содержаниями одновременно sr и y, что 
не может быть отражением лишь глубины образования расплава. то есть 
для образования вулканических и плутонических палео-мезоархейских 
пород не представляется достаточно обоснованной субдукционная модель 
магмообразования.

неоархейские вулканиты Центрально-карельского домена по составу 
ближе к вулканитам современных дуг (рис. 17), но также отличаются от них 

более высокими sr, ba, Zr/y, (la/yb)n и более низкими содержаниями y. 
судя по некоторым диаграммам, вулканиты неоархея близки по составу  
к вулканитам континентальных дуг, отличаясь от последних более низкими 
содержаниями ba, y, yb и значениями (ce/sr)n.

таким образом, совокупность геологических, геохимических и изотопных 
данных свидетельствует об образовании магматических и плутонических по-
род карельской провинции в мезоархее под воздействием плюма, проявление 
которого имело место как минимум дважды (Арестова и др., 2015).

неоархейский этап эволюции и формирования коры провинции был 
отделен от мезоархейского периодом стабилизации коры. При этом не-
оархейские породы заметно отличаются по строению зеленокаменных 
поясов и составу пород от мезоархейских образований. в то же время не-
оархейские вулканиты также отличаются от современных островодужных 
вулканитов, однако имеют определенное сходство с молодыми, в частности 
вулканитами континентальных дуг. Это сходство подчеркивается широким 
развитием в разрезах неоархейских поясов метаосадков, имеющих весьма 
ограниченное распространение в мезоархейских структурах.

кроме того, в неоархее на всей архейской части Фенноскандинавского 
щита появляются магматические комплексы, отсутствующие в мезоархее. 
Прежде всего это многочисленные интрузии и дайки субщелочных пород 
— санукитоидов, сиенитов, лампрофиров — продуктов плавления метасо-
матизированной мантии с возрастом 2,72–2,74 млрд лет (Halla, 2005; Его-
рова, 2014). во-вторых, это постскладчатые интрузии плагиомикроклино-
вых гранитов с возрастом 2705–2680 млн лет и связанный с ними привнос  
в верхнюю часть коры K с образованием обширного комплекса гранит-миг-
матитов, слагающих значительную часть коры всех архейских провинций 
Фенноскандинавского щита (Чекулаев, 1996; ранний докембрий…, 2005). 

однако отличия состава неоархейских вулканитов карелии от пород 
современных обстановок, постскладчатый или внутриплитный характер 
и широкое распространение по площади неоархейского интрузивного 
магматизма не позволяют однозначно интерпретировать их образование 
только как результат плейт-тектоники, а рассматривать как результат со-
вместного действия плюма и плейт-тектоники по аналогии с зеленокамен-
ными поясами канадской провинции сьюпериор (Wyman, 1999; Wyman et 
al., 2002). результатом этих процессов в карельской провинции стало об-
разование более молодого крупного фрагмента архейской коры, а именно 
Центрально-карельского домена, фактически соединившего более древ-
ние фрагменты коры, водлозерский и Западно-карельский домены, что, 
возможно, предопределило образование в неоархе суперконтинента ке-
норленд. 

рис. 20. диаграммы средних значений sr — mg#, Zr/y — sr/y, sr — ba, sr — (ce/sr)n, 
y — sr/y, (yb)n — (la/yb)n для среднекислых вулканитов отдельных структур  

и комплексов Центрально-карельского домена (1), Западно-карельского  
и водлозерского доменов (2) карельской провинции; вулканитов современных 

обстановок: адакитов (3), островных дуг (4), континентальных дуг (5)
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1.3.4. выводы

таким образом, в результате анализа имеющихся геологических, гео-
химических и геохронологических данных об образовании магматических  
и плутонических комплексов, в результате сформировавших архейскую 
кору крупной карельской провинции Фенноскандинавского щита, можно 
сделать следующие основные выводы: 

1. установлены основные этапы архейского корообразования в интер-
вале 3,24–2,60 млрд лет, выраженные формированием прежде всего вулка-
нитов зеленокаменных поясов и пород ттг ассоциации.

2. кора водлозерского домена сложена преимущественно палео- и ме-
зоархейскими породами с возрастом 3,24–2,85 млрд лет, которые были об-
разованы в течение нескольких этапов и являются более древними, чем по-
роды, слагающие Западно-карельский и Центрально-карельский домены.

3. мезоархейские вулканиты и ттг-породы Западно-карельского до-
мена имеют близкий возраст около 2,8 ± 0,05 млрд лет и сходны по составу 
с аналогичными породами водлозерского домена, т. е. образованы в сход-
ных условиях.

4. мезоархейские среднекислые вулканиты отличаются по составу от 
аналогичных пород современных плейттектонических обстановок, а отве-
чают условиям развития плюмов.

5. неоархейские среднекислые вулканиты и ттг породы, слагающие 
Центрально-карельский домен, существенно отличаются по составу от та-
ковых мезоархейского возраста, представляющих соседние водлозерский 
и Западно-карельский домены, более высокими содержаниями rb, sr, P, 
la, ce и, соответственно, отношениями sr/y, la/yb, la/sm, что свиде-
тельствует об ином составе источников неоархейских пород и указывает 
на то, что на рубеже около 2,75–2,78 млрд лет назад в карельской провин-
ции Фенноскандинавского щита произошло резкое изменение условий 
корообразования, приведшее к формированию вулканогенно-осадочных  
и плутонических комплексов пород, отличных по составу от мезоархейских,  
а также специфических комплексов субщелочных пород и гранитов 

6. неоархейские вулканиты карельской провинции отличаются от со-
временных островодужных, приближаясь по составу к вулканитам конти-
нентальных дуг. 

7. установленные различия и вариации состава неоархейских пород 
обусловлены смешением плюмовых источников с веществом континен-
тальной коры и/или литосферной мантии, что могло быть следствием 
совместного действия плюмов и плейт-тектоники результатом этих про-
цессов стало образование более молодого крупного фрагмента архейской 
коры, Центрально-карельского домена, фактически соединившего более 

древние фрагменты коры, возможно, предопределило образование неоар-
хейского суперконтинента кенорленд.

1.4. проблема происхождения архейской 
континенталЬной земной коры

древнейшая тоналитовая континентальная кора в последующие этапы 
геологического развития претерпела весьма существенные преобразова-
ния под влиянием высокоградного метаморфизма в условиях высокотем-
пературных субфаций амфиболитовой и гранулитовой фации, когда ши-
роко проявлялись гранитизация и мигматизация, включающие в себя, как 
необходимые элементы, инфильтрационный метасоматоз и парциальное 
плавление пород разного состава. По существу, в глубинных зонах земной 
коры таким путем возникали коровые магматические очаги.

Здесь, наряду с привлечением новых данных, синтезируется информа-
ция, полученная авторами в последние годы по проблеме мигматитообра-
зования и генерации коровых магматических очагов (Sedova et al., 1993; 
Глебовицкий, Седова, 1998; Седова и др., 1996; 2001; 2004; 2005; 2006; 2008; 
Глебовицкий и др., 2002; 2003; 2006; Балтыбаев и др., 2006, 2009). в качестве 
объектов исследования выбраны зоны высокоградного метаморфизма бе-
ломорского пояса, свекофеннид северного Приладожья, западной части 
джугджуро-становой складчатой области и западной части алданского 
щита (а точнее, одноименного гранулитового ареала). Целью этого иссле-
дования было проследить эволюцию процессов генерации и преобразова-
ния земной коры на фоне закономерно меняющихся термодинамических 
режимов глубинного петрогенезиса.

1.4.1. первичная гранитоидная кора и существующие модели ее 
происхождения

как уже отмечалось, первичная кора в архейских и, как нам кажется, 
в палеопротерозойских регионах сложена тоналит-трондьемит-граноди-
оритовой ассоциацией (ттг). как показано в работах (Condie, 1981; 1986; 
Rollinson, 1997), геохимические параметры этой ассоциации мало меняются 
в интервале времени 3,7–2,7 млрд лет. из всех перечисленных регионов 
ттг исследованы лучше всего в пределах карельского кратона и беломор-
ского пояса (Фенноскандинавский щит). как видно на рис. 21 (данные по 
Фенноскандинавскому щиту взяты в (ранний докембрий…, 2005)), состав 
наименее измененных тоналитов мало отличается от среднего состава рас-
сматриваемой ассоциации (Rollinson, 1997). исключение составляют th, y, 
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yb, lu, концентрация которых немного повышается в ттг карелии. очень 
похожи на них метадациты каликорвинской структуры, которая является 
частью северо-карельского зеленокаменного пояса, представляющего со-
бой архейскую островодужную систему беломорского пояса (ранний до-
кембрий…, 2005; Щипанский, 2008). тоналитовые гнейсы беломорского по-
яса, возникшие при метаморфизме тоналитов с возрастом 2,74–2,78 млрд 
лет, широко развитые внутри этого пояса, отличаются от ттг карельского 
кратона и северо-карельского зеленокаменного пояса пониженными со-
держаниями всех рассматриваемых элементов (Седова, Глебовицкий, 2005). 

в связи со сказанным интересно сравнение ассоциации ттг с известко-
во-щелочной серией плутонитов среднего и кислого состава, развивающейся  
в островодужной системе в зрелую стадию ее эволюции (рис. 21). в последней 
происходит заметное обогащение rb, K и ba и th, за счет чего усиливается 
отрицательная аномалия nb. обращает на себя внимание резкое увеличение 
интенсивности отрицательной аномалии ti и четко выраженное накопле-
ние в магмах известково-щелочной серии hree и y. lree обнаруживают 
явную тенденцию к обогащению. Zr во всех случаях формирует более или 
менее выраженную положительную аномалию. eu и P ведут себя неопреде-
ленно, что связано с локальными особенностями дифференциации магм. 

в целом перечисленные особенности поведения редких (в том числе 
редкоземельных) элементов в приведенных выше сериях могут находить 
объяснение при рассмотрении процессов парциального плавления веще-
ства верхней мантии. Появление отрицательной аномалии nb (и ta) может 
свидетельствовать, прежде всего, об устойчивости амфибола в рестите. По-
явление амфиболсодержащих пород в верхней мантии может быть связано 
либо с поступлением вещества гидратированной океанической коры в зону 
субдукции, либо с метасоматическими изменениями перидотитов мантии 
и с их амфиболизацией. амфибол концентрирует названные элементы 
(Moine et al., 2001). сильным аргументом в пользу устойчивости амфибола  
в рестите при парциальном плавлении вещества мантии является появле-
ние в магматических породах хорошо выраженной отрицательной анома-
лии ti. Появление в рестите граната с клинопироксеном вместо ортопи-
роксена с плагиоклазом приводит к заметному обеднению возникающих 
магм тяжелыми ree и y. в то же время накопление плагиоклаза в рестите 
может обусловить появление в них отрицательной аномалии eu, но этот 
признак не является достаточно устойчивым, а особенно для плутониче-
ских пород, т. к. процесс фракционной кристаллизации плагиоклаза может 
усиливать отрицательную аномалию в остаточных расплавах и редуциро-
вать ее в ранних дифференциатах.

непротиворечивую, но не безупречную модель формирования архей-
ской континентальной коры предложил Э.мартен (Marten, 1995; 1999; 
Marten et al., 2005). она находится в хорошем согласии с только что из-
ложенными особенностями геохимии архейских гранитоидов Фенно-
скандинавского щита (рис. 22). При построении этой модели приняты во 
внимание экспериментальные результаты по солидусу толеитов при 5  % 
насыщении их водой, по реакциям дегидратации в океанической литосфе-
ре роговой обманки, антофиллита, хлорита, талька, тремолита, цоизита, 
данные по стабильности граната и плагиоклаза. тем самым было ограни-
чено поле на рт-диаграмме, где происходит парциальное плавление ги-
дратированных толеитов и формирование амфибол- и гранатсодержащего 
рестита. кроме того, была учтена информация о термическом градиенте 
вдоль поддвигающейся пластины океанической коры в современных зонах 
субдукции (ссылки см.: Marten, 1999).

на этом основании сделано обобщение об условиях формирования рас-
плавов, родоначальных для островодужных (надсубдукционных) извер-
женных пород. Предложено три варианта решения вопроса: 1) при высоком 
градиенте температуры гидратированная кора плавится на небольших глу-
бинах, где в рестите устойчив плагиоклаз, а взаимодействие магмы c ман-
тийным клином ввиду его малой мощности не происходит или оно очень 

рис. 21. мультиэлементная диаграмма распределения элементов в тоналитовых 
гнейсах карелии — ttG K (ранний докембрий…, 2005) и беломорья — ttG b (Седова, 

Глебовицкий, 2005) в сравнении со средним составом тоналитовых гнейсов — avttG 
(Rollinson, 1997) и комплексом диоритов, гранодиоритов и гранитов известково-щелочной 

серии северо-карельского зеленокаменного пояса — gr/d (ранний докембрий…, 2005)
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слабое; 2) градиент температуры вдоль погружающейся пластины средний, 
но достаточный для начала парциального плавления гидратированного то-
леита в поле устойчивости гранатовых парагенезисов, а мантийный клин 
хотя и не мощный, но достаточно разогрет, чтобы взаимодействие с ним 
магмы было возможно; 3) градиент температуры очень низкий, так что 
дегидратация поддвигающейся пластины происходит до ее плавления, об-
условливая приток флюида в мантийный клин, его метасоматические из-
менения и парциальное плавление. Первое из этих решений отвечает, по 
мнению мартена, обстановкам, существовавших в архее. второе решение 
отвечает редко встречающимся в современных обстановках условиям фор-
мирования адакитовых магм. третье решение отражает генезис известко-
во-щелочных островодужных магм.

модель, в целом непротиворечивая, вызывает все-таки сомнение в ее 
реальности. если общий вывод о повышенных тепловых потоках в древних 
зонах субдукции и пониженных в молодых фанерозойских структурах не 
вызывает сомнения, то соотнесение архейских режимов магмогенерации 
только с первым решением проблематично, и дело, прежде всего, в гео-
химическом подобии многих пород ассоциации ттг и адакитов, а также 
наличии последних в сочетании с типичными известково-щелочными се-
риями вулканитов и плутонитов в архейской континентальной коре. об 
этом свидетельствуют приведенные здесь данные об архейском магматизме 
Фенноскандинавского щита.

Поздняя палеопротерозойская эпоха магматизма наиболее детально из-
учена в свекофеннском аккреционном орогене, на большей части терри-
тории которого отсутствуют явные признаки досвекофеннской (архейской) 
коры. Преимущество этого региона как реперного определяется двумя 
обстоятельствами. во-первых, общая последовательность формирования 
комплексов магматических пород подтверждается не только геологически-
ми наблюдениями, но и изотопно-геохронологическими данными (Lahtin-
en, 1994; 1996; ранний докембрий…, 2005). во-вторых, были исследованы 
процессы регионального высокоградного метаморфизма и ультраметамор-
физма и определено их положение в хронологической последовательности. 
Пик этого метаморфизма определяется датой 1,88 млрд лет (Глебовицкий  
и др., 2001) и синхронен с внедрением интрузий ортопироксеновых диори-
тов и тоналитов (эндербитов), а также гранитов (чарнокитов). 

Первая стадия корообразования (1,93–1,91 млрд лет) соответствует 
формированию наиболее древней (примитивной) островной дуги в непо-
средственном обрамлении карельского кратона, когда внедрялись тона-
лит-трондьемитовые магмы, родоначальные для вулкано-плутонической 
ассоциации тоналитов и дацитов (Lahtinen, 1994). По существу, это близ-
кий аналог архейской ассоциации ттг. По общим особенностям геохимии 
ree они действительно похожи. но есть и существенные различия. в про-
терозойских тоналитах, даже в низкоиттриевых, не наблюдается столь зна-
чительного обеднения тяжелыми ree (Lahtinen, 1994), как в архейских ттг 
(рис. 23). Это может свидетельствовать о сравнительно малых глубинах за-
рождения магматического очага, где в рестите неустойчив гранат.

следующая стадия корообразования (1,91–1,87 млрд лет) отличается 
проявлением разнообразного гранитоидного магматизма и, в частности, 
становлением крупных гранодиоритовых плутонов известково-щелочной 
серии. об особенностях этих магм можно судить по данным о петрологии 
и геохимии лауватсаарского комплекса кварцевых диоритов и тоналитов 
и куркиекского комплекса эндербитов (Седова и др., 2004). особенностью 

рис. 22. диаграмма р-т плавления гидратированного базальта (амфиболита) по 
(Marten, 1999). 

Показана линия водонасыщенного (5  % воды) и сухого солидуса, верхние пределы 
устойчивости антофиллита (а), хлорита (с), талька (та), цоизита (Z), плагиоклаза (P), 
тремолита (tr), роговой обманки (h), граната (G). темное поле — область устойчиво-
сти плагиоклаза, светлое — область устойчивости роговой обманки. линии 1, 2, 3 со-
ответствуют разным градиентам температуры вдоль погружающейся пластины океани-
ческой коры и разным глубинам очагов плавления на моделях в нижней чаcти рисунка, 
где o.c. — океаническая кора, c.c. — континентальная кора, m.s. — солидус гидрати-

рованной мантии, черные участки — магмы, темносерый крап на врезке 3 — флюид
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магм, родоначальных для лауватсаарского комплекса (возраст 1,87 млрд 
лет) (Глебовицкий и др., 2001; ранний докембрий…, 2005), является их обо-
гащение литофильными и легкими ree по сравнению с более ранними 
тоналитогнейсами. По содержанию тяжелых ree и y они не отличаются 
друг от друга. особенно важно значительное накопление к этому момен-
ту в коре u, th и K (рис. 24). По редкоземельной геохимии гранитоиды 
известково-щелочной серии отличаются от тоналито-гнейсов. внедрению 
известково-щелочных магм непосредственно предшествовало формиро-
вание эндербит-чарнокитовой ассоциации магматичесих пород, которые 
в основной своей массе не отличаются от тоналитов и тоналитогнейсов ни 
по общему содержанию ree, ни по степени их дифференцированности 
(рис. 23). вместе с тем есть и исключения из этого правила, которые могут 
быть проиллюстрированы на примере эндербитов куркиекского комплек-
са, которые контролируют размещение зоны гранулитовой фации. они 
имеют возраст 1,88 млрд лет (Глебовицкий и др., 2001; ранний докембрий…, 
2005). По общим геохимическим особенностям они заметно отличаются от 
типичной известково-щелочной серии почти полным отсутствием или сла-

бым проявлением аномалий nb, ta и ti и характеризуются сильным обе-
днением hree и y (рис. 23, 24), что связано с глубоким расположением 
зоны генерации магмы. 

1.4.2. преобразование коры в зонах высокоградного метаморфизма

Последовательность гранитообразования в зонах 
ультраметаморфизма

общие закономерности эволюции мигматитовых полей и проявления 
в их пределах гранитизации были исследованы нами в северном Прила-
дожье, где эти процессы были связаны с ранее обоснованной структурной 
шкалой последовательности геологических событий (мигматизация…, 
1985). было выделено несколько следующих друг за другом генераций лей-
косом мигматитов. их удалось синхронизировать со стадиями складчатых 
деформаций. две ранние генерации лейкосом (lc1-2) образуют «послой-
ные», или полосчатые (stromatic type), мигматиты и обычно трудно раз-
личимы из-за сильно проявленных деформаций, приводящих лейкосомы 
в субпараллельное положение. степень насыщения ими толщи не пре-
вышает 20–25 %, а обычно заметно меньше. Эти мигматиты встречаются 
в качестве ксенолитов в эндербитах, что достаточно точно определяет их 

рис. 23. распределение ree в породах свекофеннского орогена 
Фенноскандинавского щита (Lahtinen, 1994; 1996).

обозначения: tongn — тоналитогнейсы, end-ch — комплекс эндербитов-чарнокитов, 
gr/d — комплекс пород известково-щелочной серии, grn-s — граниты s типа. для срав-
нения показаны эндербиты главной (end K1) и перeдовой (end K2) фаз плутона курки-

еки с. Приладожья (Седова и др., 2004)

рис. 24. нормированные к примитивной мантии (Rudnic, Gao, 2003) содержания 
элементов в эндербитах с. Приладожья (Седова и др., 2008).

end K1 и end K2 — эндербиты главной и перeдевой фаз плутона куркиеки (средние), 
end Pl — эндербиты малых тел района Путсаари-лахденпохья, для сравнения нанесены 

gr/d l- тоналиты плутона лауватсаари
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положение в общей последовательности мигматитообразования. мелкие 
интрузии эндербитов секут ранние лейкосомы. lc1-2 были интерпретирова-
ны как продукты анатексиса, или парциального плавления, протекающего 
в открытой системе. третья генерация лейкосом (lc3) обычно формиру-
ет сетчатые или брекчиевидные мигматиты (network type). иногда же она 
присутствует в виде секущих жильных тел. лейкосомы третьей генерации 
рассматривались как результат диатексиса, или практически полного плав-
ления пород в локальных зонах сдвиговых деформаций, что достаточно хо-
рошо согласуется с интерпретацией подобных образований исследовате-
лями, занимающимися этими явлениями (например, Brown, 1979; Brown, 
D’Lemos, 1991; Chapell et al., 1987; Milord et al., 2001; Greenfield et al., 1996; 
Sawyer, 1998). ранее мы привели более подробную аргументацию проис-
хождения диатектитов этого района (Глебовицкий, Седова, 1998; Седова  
и др., 2008). результатом диатексиса является формирование и более позд-
них обособленных тел гранодиоритов и тоналитов Путсаари (gr/d P), ко-
торые пользуются достаточно широким распространением в зоне высоко-
градного метаморфизма (верхи амфиболитовой и гранулитовая фация).

следующая, четвертая генерация лейкосом (lc4) представляет собой 
серии субпараллельных гранитных жил (мощностью до 0,10–0,30 м), на-
сыщающих толщи на 40 % и более. в некоторых местах можно наблюдать 
мигматитовые поля, где остаются лишь редкие остатки пород субстрата. 
Эта мигматизация накладывается на все предшествующие мигматиты, 
включая диатектиты. кроме того, эти мигматиты накладываются на рои 
деформированных даек среднего и основного состава, которые, с другой 
стороны, секут лейкосомы ранних генераций. Пятая и шестая генерации 
лейкосом (lc5 и lc6) представляют собой серию жил разной мощности, 
секущих все более ранние образования. Цикл гранитообразования завер-
шается формированием гранитов нормального ряда, примером которых 
служит массив терву.

вся эта последовательность мигматитообразования подробно докумен-
тирована (мигматизация…, 1985) и позже датирована. Первые две генера-
ции лейкосом совпадают с пиком метаморфизма, синхронным с внедре-
нием эндербитов куркиекского Плутона, возраст которых 1,88 млрд лет. 
возраст гранитов терву, завершающих цикл мигматитообразования, 1,86 
млрд лет (Глебовицкий и др., 2001) лейкосомы от третьей до пятой генера-
ции удалось датировать по монациту, дающему близконкордантные значе-
ния (рис. 25) в интервале 1,87–1,86 млрд лет (Балтыбаев и др., 2006).

сходный, хотя и более сложный характер эволюции полимигматитов 
установлен в беломорском поясе. особенно отчетливо последовательность 
лейкосом видна в биотитовых и биотит-амфиболовых тоналитовых гней-

сах (Седова, Глебовицкий, 2005), которые на данном участке имеют возраст 
2,74 млрд лет (Бибикова и др., 1999), и в базитах. как и в северном При-
ладожье, выделяется две ранних генерации лейкосом (lc1 и lc2), причем 
появление lc1 связано с объемным замещением тоналитов трондьемитог-
нейсами (рис. 26, а, б) в тектонически напряженной среде. lc2 образует се-
рии субпараллельных жил (рис. 26, в). третья генерация (lc3) представлена 
тоналитовыми телами, часто ориентированными вдоль осевых поверхно-
стей складок, в которые сминаются ранние лейкосомы. сами же lc3 тоже 
деформированы, а вдоль новых осевых поверхностей располагаются лей-
косомы четвертой генерации (рис. 26, в). lc3 интерпретированы нами как 
диатектиты, сегрегация которых приводит к формированию более или ме-
нее значительных по размерам тел гранитоидов. четвертая генерация лей-
косом (lc4) образует грубо полосчатые мигматиты.

Последующие преобразования субстрата заключаются в формировании 
по крайней мере двух генераций лейкосом lc5 и lc6 (рис. 26, г, д), сложен-
ных средне- и крупнозернистыми гранитами или трондьемитами. часто 
они содержат роговую обманку, даже в том случае, когда в гнейсах суб-
страта она отсутствует. Эти поздние лейкосомы отделены от более  ранних 

рис. 25. интервалы возрастов по монациту лейкосом разных генераций для 
мигматитов с. Приладожья (Балтыбаев и др., 2006).

для пика метаморфизма и гранитов терву возраст определен по циркону. lc3, lc4, lc5 — 
лейкосомы третьей, четвертой и пятой генераций. на врезке генерации лейкосом по-

казаны цифрами в кружках
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внедрением тел лерцолитов и габбро-норитов (друзитов), возраст которых 
2,45 млрд лет (ранний докембрий…, 2005). Это доказывается многочис-
ленными наблюдениями, как, например, на острове кривом (рис. 27), где 
видно пересечение контактом друзитов с зоной «закалки» полосчатости 
ранних мигматитов. в то же время сами друзиты подвергаются мигмати-
зации. были предприняты специальные исследования цирконов из мо-
лодых лейкосом на ионном микрозонде nordsIm в стокгольме (Биби-
кова и др., 2001). большая часть зерен дали близконкордантные значения 
1875 ± 12 млн лет, что как раз и определяет время поздней мигматизации. 
что же касается ранней последовательности, то она ограничена не только 

возрастом друзитов, но и прямым датированием диатектитов — 2,68 млрд 
лет (Бибикова и др., 1999) и определением возраста изверженного протоли-
та тоналитовых гнейсов — 2,74 млрд лет. в этой связи интересны данные  
о возрасте гранулитов беломорского пояса, который варьируется в ин-
тервале 2,70–2,72 млрд лет (ранний докембрий…, 2005). отсюда вытекает 
вывод о не очень значительной продолжительности неоархейского этапа 
мигматитообразования — не более 40 млн лет, что сравнимо с оценками 
длительности рассматриваемых процессов в свекофеннском орогене.

аргументация последовательности мигматитообразования в пределах 
джугджуро-становой складчатой области (дссо) приведена в специ-
альной публикации (Глебовицкий и др., 2008). сама структурная шкала по-
строена по тем же принципам, что и при анализе геологической инфор-
мации в свекофеннском орогена и беломорском поясе. в отличие от них, 
в дссо эта последовательность оказывается значительно более длинной. 
но что касается раннего периода эволюции, то она во многом напомина-
ет беломорский пояс. характерно широкое развитие становых (или древ-
нестановых) гранитогнейсов (lc1), сформированных в основной массе до 
появления анатектической мигматизации, когда они и были преобразо-
ваны в комплекс полимигматитов c последовательно формирующимися 
лейкосомами lc2, lc3 lc4, одна из которых (lc3) идентична диатектитам.  
в связи с формированием покровно-надвиговой структуры позднего этапа 
тектонической эволюции возникала новая генерация гранитных жил lc5,  
а затем по зонам сдвиговых деформаций формировались тоналитогнейсы 
и ветвистые мигматиты с лейкосомами lc6.

с помощью shrImP-II в Ции всегеи были исследованы 4 генера-
ции циркона гранитогнейсов (lc1): для I генерации (ритмично-зональные рис. 26. мигматиты с последовательными генерациями лейкосом в тоналитогнейса 

(а–г) и базитах (д) (беломорский пояс)

рис. 27. дайка друзитов (2,45 млрд лет) пересекает мигматиты с лейкосомами I–IV 
генераций (а) и сечется лейкосомами V генерации (б) (беломорский пояс)
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ядра) определен возраст 2960 и 3010 млн лет, соотнесенный с возрастом из-
верженного (преимущественно вулканогенного) протолита (Глебовицкий  
и др., 2007); для II и III генераций — 2703 млн лет (Глебовицкий и др., 2008), 
соответствующий высокотемпературному метаморфизму и гранитизации  
в условиях амфиболитовой фации, которые коррелируются с гранулитовым 
метаморфизмом и ультраметаморфизмом, проявленным на всей террито-
рии дссо; для IV генерации — 1915 млн лет, возможно соответствующий 
метаморфизму, широко проявленному на обширных территориях всточ-
ной сибири и связанному с коллизией становой плиты и края сибирского 
кратона. от I к IV типу в цирконах установлено уменьшение ree, u, th,  
а также th/u отношения. Цирконы из генерации lc5, образующих наряду  
с согласными жилами и более крупные секущие тела, имеют конкордант-
ный возраст 139 млн лет, сопоставимый с возрастом позднестановых гра-
нитов. изменения состава от более древних ядер к молодым каймам ана-
логичны указанным выше для lc1 (от I к IV типу). конкордантный возраст 
цирконов из лейкосом шестой генерации — 127–130 млн лет. th/u отно-
шения в них возрастают и становятся в ряде зерен >1 в отличие от более 
низких (<1) их значений в ядрах, что может свидетельствовать о прогрес-
сирующем плавлении пород после метасоматической подготовки. специ-
альное исследование цирконов из лейкосом ранних мигматитов показало, 
что его возраст — 2713 млн лет (Глебовицкий и др., 2008) и что проявление 
последовательной гранитизации и парциального плавления происходило  
в течение одного метаморфического цикла.

Проградный метаморфизм, изученный в верхнем течении алдана (за-
падная часть алданского щита), условия которого изменялись от амфи-
болитовой до гранулитовой фации, делает этот регион уникальным для 
изучения процессов ультраметаморфизма (Седова и др., 1987). в двупирок-
сеновых сланцах, гиперстеновых и гранат-кордиеритовых гнейсах в усло-
виях гранулитовой фации по кристаллизационной сланцеватости разви-
ваются серии послойных миллиметровых жил тоналит-трондьемитового 
состава (lc0), затем происходит последовательное замещение субстрата 
эндербито-, чарнокито и гранитогнейсами (lc1), среди которых постоянно 
сохраняются реликты (скиалиты) в разной степени преобразованного суб-
страта и возникают обширные поля теневых мигматитов (небулитов). Эти 
породы изгибаются в складки, по осевым поверхностям которых распола-
гаются лейкосомы полосчатых мигматитов (lc2). лейкосомы lc3, исполь-
зуя раннюю кристаллизационную сланцеватость и развиваясь по секущим 
зонам, образуют ветвистые мигматиты. в полях небулитов наблюдается 
мобилизация всей массы пород и возникают реоморфические тела чарно-
китов (lc3). Этот процесс интерпретируется как диатексис. дайки основ-

ных пород (двупироксеновые ортосланцы) отделяют чарнокиты от широ-
ко проявленной новой вспышки мигматитообразования и гранитизации:  
в гранат- и кордиеритсодержащих гнейсах это гранатсодержащие граниты, 
образующие грубополосчатые лейкосомы lc4 с переотложением граната  
и образованием гранат-плагиоклазовых пород, в кристаллических сланцах 
это пироксенсодержащие диориты, в эндербито- и чарнокитогнейсах — 
средне- и крупнозернистые граниты с гиперстеном и гранатом. Эти лей-
косомы приурочены к осевым поверхностям изоклинальных складок и из-
гибаются в процессе продолжающейся деформации. количество лейкосом 
достигает 50–60  %, так что появляются поля гранитогнейсов, часто гра-
натсодержащих. в условиях амфиболитовой фации эта последовательность 
от lc0 до lc4 сохраняется, но возникающие разновидности лейкосом от-
вечают биотитовым плагиогранитам и преимущественно гранитам, иногда  
с гранатом, а в переходной зоне с клинопироксеном и роговой обманкой.  
в поле небулитов гранулитовой фации в нижней части исследовнного раз-
реза по р. алдан отмечена новая вспышка чарнокитизации и мобилизации, 
приводящая к формированию новой группы чарнокитов и гранитов lc5.

имеющиеся изотопно-геохронологические данные по цирконам лей-
косом мигматитов позволяют провести их детальную периодизацию (Гле-
бовицкий и др., 2012). на основании изучения последовательности автох-
тонного и параавтохтонного гранитообразования в зоне амфиболитовой 
фации (обн. 1320) установлено древнейшее (3222–3226 млн лет) мета-
морфическое событие на алданском щите (Глебовицкий и др., 2010; 2012),  
а именно проявление процессов гранитизации и мигматизации, которое 
отразилось как на тоналит-трондъеитовой древнейшей коре, возраст кото-
рой 3,3–3,4 млрд лет (Nutman et al., 1992), так и на гнейсах и кристалличе-
ских сланцах супракрустального комплекса. менее определенно устанав-
ливается событие гранулитового метаморфизма 2,65 млрд лет (Глебовицкий 
и др., 2012). Завершается древний период эволюции алданского щита раз-
витием диатектических высококалиевых гранитов и чарнокитов с возрас-
том 2,45 млрд лет (обн. 1594), которые хорошо коррелируются с протеро-
зойскими лейкократовыми субщелочными и щелочными гранитами зоны 
сочленения алданского ареала и олекминской гранит-зеленокаменной 
области (Глебовицкий и др., 2012).

исследование автохтонных гранитоидов зоны гранулитовой фации по-
зволило определить возраст, вероятно, второго гранулитового метаморфиз-
ма — 2030–2100 млн лет, что примерно соответствует времени формирования 
Федоровской островной дуги или предшествует этому событию. на завер-
шающем этапе палеопротерозойского гранитообразования формировался 
комплекс диатектитовых магматических очагов (приблизительно 1936–1960 
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млн лет назад), функционирование которых послужило причиной проявле-
ния в это же время интрузивного гранитоидного магматизма в центральной 
части алданского гранулитового ареала, синхронного с коллизией остров-
ной дуги и края континента. 

рассмотрение результатов структурно-геологического анализа миг-
матитовых полей приводит к заключению, что во всех случаях устанав-
ливается сходная проградная последовательность, запечатленная в смене 
полосчатых и теневых мигматитов (небулитов) сетчатыми и инъекционны-
ми мигматитами, анатектитами и диатектитами разной степени мобиль-
ности. Процессы гранитизации занимают разные позиции в рассмотрен-
ной последовательности (Седова, Глебовицкий, 1984). в беломорском поясе  
и в дссо она предшествует анатектической мигматизации и следующе-
му за ней диатексису. в пределах алданского ареала сильные тенденции  
к объемному замещению (гранитизации) гнейсов и кристаллических слан-
цев проявляются на всех стадиях эволюции. в свекофеннском же орогене 
процессы гранитизации приурочены к заключительной стадии эволюции. 
наложенные циклы ультраметаморфизма обычно локальны, развиты по 
сдвиговым зонам, редуцированы, без четкого разделения типов процессов 
и их последовательности, и как результат — отсутствие закономерностей  
в смене во времени морфологических типов мигматитов.

из приведенных наблюдений мигматитовых полей вытекает важный 
вывод о том, что процессы парциального плавления, даже очень интен-
сивного, не проявляются сплошным фронтом, а строго локализованы  
в зонах сдвиговых деформаций, что и позволяет уверенно выделять про-
дукты ранних стадий ультраметаморфизма. Повторяющиеся последова-
тельности мигматитообразования могут как непосредственно следовать 
друг за другом в рамках одного метаморфического цикла, как это наблюда-
ется в свекофеннском орогене, так и быть разорванными значительными 
временными интервалами, как в пределах беломорского пояса и в дссо. 
так как мы будем обращаться преимущественно к древним событиям, воз-
можность их идентификации показывает достоверность получаемой нами 
геохимической информации. 

1.4.3. Эволюция вещества в процессе гранитизации и мигматизации

Свекофеннский ороген. реперным объектом, в котором можно просле-
дить эволюцию вещества в процессе мигматизации, является зона высо-
коградного метаморфизма (высокотемпературная амфиболитовая и грану-
литовая фации) в свекофеннском орогене. ранние мигматиты примерно 
синхронны с пиком метаморфизма. Поэтому по ним может быть просле-

жена метаморфическая зональность. Появляются они в зоне устойчивости 
мусковита с гранатом и силлиманитом в плагиогнейсах и прослеживаются 
до самой высокотемпратурной зоны, где наряду с ортопироксеном и кли-
нопироксеном в кристаллических сланцах, ортопироксеном с калиевым 
полевым шпатом в гнейсах, в метапелитах и в лейкосомах мигматитов 
устойчивы гранат, кордиерит, биотит и калиевый полевой шпат. ранее нами 
были исследованы расплавные включения в лейкосоме lc1-2, температура 
гомогенизации которых меняется по зональности в интервале 680–780 °с 
(мигматизация…, 1985). 

ранние мигматиты развиваются главным образом по метаграуваккам 
турбидитовой толщи ладожской серии и в меньшей степени по метапе-
литам. По содержанию редких элементов гнейсы субстрата отличаются от 
среднего состава коры. они обогащены rb, K, th, u, ree, nb, ta, Zr, hf 
(рис. 28, a). в целом мигматиты не отличаются статистически значимо от 
гнейсов, но в них, как и в ранних лейкосомах lc1-2, четко выражена тен-
денция к обеднению ta и nb, Zr и hf. в поздних лейкосомах эта тенден-
ция усиливается и образуются четко выраженные отрицательные аномалии 
этих элементов. особого внимания заслуживает редкоэлементный состав 
лейкосомы третьей генерации. содержания lree, nb, ta, Zr, hf в них 
приближаются к средним по коре. 

рассмотрим более подробно развитие процессов диатексиса и связан-
ного с ним реоморфизма, или, иными словами, зарождение коровых маг-
матических очагов. началом этих процессов было появление лейкосомы 
lc3 после внедрения многочисленных малых тел эндербитов, входящих  
в куркиекский комплекс интрузивных пород, геохимическая характеристи-
ка которых дана на рис. 24. Продуктом диатексиса явился комплекс пара-
автохтонных гранодиоритов Путсаари (gr/d P) (Глебовицкий, Седова, 1998). 
их геологическая позиция четко определяет время образования этих пород 
между формированием лейкосом lc3 и lc4, одновременно с внедрением 
плутона диоритов — тоналитов — гранодиоритов лауватсаари (gr/d l) (Се-
дова и др., 2008). характер взаимоотношений гранодиоритов и вмещающих 
пород позволяет рассматривать эти образования как диатектические, мало 
перемещенные от мест своего зарождения. они возникают как по гнейсам 
и мигматитам, так и по породам основного и среднего состава: габброи-
дам, эндербитам, сланцам. морфологически они отличаются друг от друга. 
если в случае образования их по гнейсам они дают структуры, типичные 
для «чистых» диатектитов, то в случае их возникновения за счет основных 
пород они выглядят как продукты замещения (гранитизации) (рис. 29).

отметим существенные отличия по главным и малым элементам между 
разновидностями гранодиоритов. в зависимости от субстрата: при близких 
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значениях sio2 более высокие содержания ti, mg, fe*, ree, th, u, низкие 
al, ca, sr в гранодиоритах, возникших за счет гнейсов gr/d(gn), относитель-
но гранодиоритов, развивающихся по кристаллическим сланцам gr/d(sch) 
(Седова и др., 2008). для значительной части элементов это связано с осо-
бенностями исходного субстрата. от плутона лауватсаари гранодиориты 
Путсаари (gr/d P) в целом отличаются более широкими вариациями sio2, 
а при одинаковых содержаниях si более высокими концентрациями al, K, 
P, ta, u, cs, rb и низким ti, mg, fe*, ca. очень характерно, что более зна-
чительное сходство по малым элементам фиксируется между плутоном ла-
уватсаари и gr/d(sch) при существенных отличиях от gr/d(gn): в последних 
более высокие концентрации ree, nb, ta, ti, Zr, hf (рис. 30). результаты 
геохимического моделирования показывают возможность образования 
gr/d(gn) при существенном плавлении пород субстрата (Седова и др., 2008).

в районе северного Приладожья, как и в свекофеннском орогене  
в целом, после формирования диатектических гранодиоритов происхо-
дит интенсивная мигматизация и образуются лейкосомы четвертой, пятой 
и шестой генераций (lc4, lc5, lc6), которые часто содержат гранат, иногда 
кордиерит и представляют собой типичные граниты s-типа. в lc4 гранат 

рис. 28. нормированные к валовой коре (Rudnic, Gao, 2003) содержания элементов  
в породах района плутона терву (с. Приладожье): 

мигматитовых лейкосомах lc1-2 (а), lc4 (б) и lc5-6 (в). Показаны поля для гнейсов (gn) се-
рым фоном, мигматитов (mig) — клеткой с точечными границами, диатектитов (lc3) — 
вертикальной штриховкой, для lc1-2 отдельные анализы — точками, lc4 — квадратами, 
lc5-6 — ромбами. на рис. 28б и 28в приведен средний состав для гранитов терву (полые 

кружки)

рис. 29. развитие гранодиоритов (gr/d) в районе Путсаари (с. Приладожье) по 
мигматитам гнейсов с лейкосомами lc1-2 и lc3 (а, б) и метагабброидов (в, г).  

на рис. 29, б видно пересечение гранодиоритов lc4
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(иногда кордиерит) и биотит распределены крайне неравномерно, что и обу-
словливает большое разнообразие редкоэлементных составов этих лейкосом 
(рис. 28, б, в). lc5

 и lc6 соответствуют составам более фракционированных 
расплавов. особенно важно здесь отделение гранитных расплавов от гра-
натсодержащего рестита, с чем связано обеднение гранитов hree и y. Эти 
лейкосомы могут занимать до 40 % и более от общего объема мигматизиро-
ванных толщ и образовывать, таким образом, зарождающиеся очаги гранит-
ных магм s-типа (рис. 23). граниты подобного типа в северном Приладожье 
представлены серией интрузий нормальных (двуполевошпатовых) гранитов, 
одна из которых, плутон терву, исследована нами с наибольшей детально-
стью. в нем, наряду с вторичным, присутствует мусковит, кристаллизовав-
шийся из магматического расплава (Глебовицкий и др., 1997). По сравнению 
со средним составом континентальной коры и вмещающими мигматитами 
эти граниты обеднены тi, fe, mg, ca, обогащены к, rb, nb, ta, la и ce, 
имеют четкую отрицательную Zr аномалию и идентичны фельзическим гра-
нитам s-типа (Whalen et al., 1987). относительно непосредственно предше-
ствующих им мигматитовых лейкосом 4–6-й генераций, они обогащены rb, 
nb, ta, lree, u, th (рис. 28, б, в). При моделировании процесса генерации 
магмы массива терву по ree за счет 40-процентного равновесного плавле-
ния комбинированного источника, состоящего из смеси вмещающих миг-
матитов, эндербитов массива куркиеки и тоналитов массива лауватсаари  
в пропорции 0,3:0,3:0,4, получено хорошее совпадение модельного расплава 
с гранитами терву (Седова и др., 2006).

Беломорский пояс. При анализе геохимии полимигматитов этого пояса 
нас в первую очередь интересовали древние, неоархейские процессы гра-
нитизации, анатексиса и диатексиса, которые развивались в тоналитовых 
гнейсах (tongn) и кристаллических сланцах андезибазитового состава (sch) 
(Седова и др., 2006). в начале развития гранитизации парагенезис мине-
ралов, как правило, остается прежним, меняются количественные соот-
ношения минералов, затем происходит замещение амфибола агрегатом 
биотита и эпидота с цирконом и алланитом, уменьшение темноцветных 
минералов и исчезновение роговой обманки наряду с увеличением кварца 
и полевых шпатов. мафические компоненты выносятся из системы и кон-
центрируются в своеобразных базификатах — зонах обогащения железом, 
кальцием и магнием. в конечном итоге образуются значительные объемы 
преимущственно трондьемитогнейсов, которые и подвергаются дальней-
шему парциальному плавлению (анатексису и диатексису), сопровождае-
мому калишпатизацией по отдельным зонам. Происходит дебазификация 
пород — вынос ti, fe, ca и mg (а также сr, co, sc), более интенсивная  
в амфиболитах. Параллельно увеличивается содержание sio2 (от sch и tongn 
к lc1 с 55,07 ± 3,16 и 66,45 ± 3,25 до 70–72 %), к и na (рис. 31, а, б). мафи-
ческие компоненты осаждаются в зонах базификации в виде роговой об-
манки, биотита и эпидота. При появлении анатектических расплавов lc2 
и lc4 направленность изменений концентрации указанных элементов со-
храняется, исключая K, количество которого возрастает к концу процесса. 
на рис 26, а, б показаны две разновидности диатектитов, почти не переме-
щенные, обозначенные как lc3*, и более сильно перемещенные lc3 в сдви-
говые зоны. Первые показывают идентичность lc1, вторые — продолжают 
тенденцию, свойственную жильным лейкосомам. отметим исчезновение 
различий в содержаниях окислов в соответствующих генерациях лейкосом, 
развитых в сланцах и тоналитогнейсах, начиная с lc2 (Седова, Глебовицкий, 
2005). мигматиты свекофеннского этапа эволюции на начальных стадиях 
(lc5) отличаются от предыдущих повышенной основностью, и только по-
сле этого происходит фракционирование гранитных расплавов или грани-
тизация пород (lc6) (Глебовицкий и др., 2005).

рассматривая особенности редкоэлементного состава в сериях гранито-
образования в беломорском поясе, отметим, что как по средним составам 
пород (рис. 31, в, г), так и для конкретных обнажений (рис. 31, д–з) поро-
ды серий по отношению к среднему составу коры обеднены практически 
всеми рассматриваемыми элементами, что является характерной особен-
ностью провинции в целом. в процессе гранитизации тоналитов выявля-
ется тенденция к снижению средних концентраций cs, rb, u, ta, ree, y  
и к повышению sr и Zr (рис. 31, в, г). Эта тенденция сохраняется и при 

рис. 30. мультиэлементные диаграммы для параавтохтонных гранодиоритов района 
Путсаари (с. Приладожье), развитых по базитам, gr/d P(sch), и гнейсам, gr/d P(gn). 

для сравнения показан средний состав пород интрузии лауватсаари, gr/d l
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 формировании генераций лейкосом, но только lc4 относительно lc1 зна-
чимо обеднены lree, th. При формировании диатектитов (lc3) эта тен-
денция сохраняется, и особенно она заметна по уменьшению содержания 
cs, rb, K, ti, y, yb, что, несомненно, связано с фракционированием рас-
плава и удалением его из зон парциального плавления. отметим, что в диа-
тектитах наблюдается накопление th. ранние анатектиты (lc2), формиру-
ющиеся на месте, мало отличаются от гранитизированных тоналитовых 
гнейсов, за счет которых они развиваются. По-видимому, lc4 представляют 
еще более дифференцированное вещество, судя по их деплетированности 
в отношении th, la, ce, nd, P, sm, ti, y. Похожие тенденции изменения 
редкоэлементного состава лейкосом мигматитов можно наблюдать и в кон-
кретных сериях мигматитов по тоналитовым гнейсам, а также по базитам 
(рис. 31, д–з). отметим, как и для породобразующих окислов, идентич-
ность редкоэлементного состава lc1 и lc3

*, слабо премещенного в отличие 
от lc3 в сдвиговой зоне (рис. 31, ж, з).

Джугджуро-Становая складчатая область. Процессы гранитизации  
и мигматизации рассмотрены подробно в специальной публикации (Гле-
бовицкий и др., 2008), где показано, что кристаллические сланцы эльга-
канской серии (р. нюкжи) в результате объемного замещения были пре-
вращены в плагиогранито- и гранитогнейсы (lc1) и затем преобразованы  
в комплекс полимигматитов с последовательно развивающимися лейкосо-
мами lc2, lc3, lc4. в связи с формированием покровно-надвиговой струк-
туры позднего этапа тектонической эволюции возникала новая генерация 
гранитных жил (lc5), а затем по зонам сдвиговых деформаций формиро-
вались тоналитогнейсы lc6

avt и ветвистые мигматиты с лейкосомами lc6
all. 

По данным 53 анализов образцов пород (IcP ms) установлены различия  
в направленности и степени обогащения/обеднения малыми элементами  
в сериях пород, особенности корреляционных зависимостей и состава рас-
сматриваемых групп пород. так, при развитии lc1 происходит их обога-
щение rb, sr, ba, lree, th, Zr, hf (наряду с si, na и K) и обеднение nb, 
ta, u, hree (вместе с ti, fe*, mg, ca) относительно субстрата (рис. 32). 
лейкосомы мигматитов lc2,3,4 обедняются указанными элементами, кроме 
элементов lIl, и относительно lc1 и сланцев. Это связывается с инфиль-
трационной гранитизацией при объемном замещении и парциальным 
плавлением при развитии лейкосом жильной формы. разнонаправлен-
ное поведение lree и элементов lIl необычно для анатектических про-
цессов и не может быть смоделировано как равновесным, так и неравно-
весным плавлением. Предполагается, что концентраторы редких земель, 
акцессорные минералы (циркон, апатит, сфен, алланит) не участвовали 
в плавлении, будучи бронированными тугоплавкими минералами, что 

рис. 31. вариационные диаграммы для средних составов (av) пород серий 
гранитообразования в базитах и тоналитогнейсах (а и б) и спайдердиаграммы 

концентраций малых элементов, нормированных к валовой коре (слева)  
и к примитивной мантии (справа) (Rudnic, Gao, 2003) для средних составов (в и г)  

и серий гранитообразования (д–з), река нюкжа джугджуро-становая складчатая область.
sch и sch* — базиты и гранитизированные базиты, ton — тоналитогнейсы, ton* — они 
же гранитизированные, lc1 — плагиогранитогнейсы, lc2, lc3, lc4 — лейкосомы II, III, 
IV генераций, в скобках указан субстрат, по которому возникала лейкосома. на рис. 31,  
д — 31, з цифры — № обр. на рис. 31, а и 31, ж lc3* обозначает lc3, слабо перемещен-

ные, в отличие от сильнее перемещенных lc3
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 подтверждается  присутствием большого количества захваченного циркона 
протолита. вместе с тем допускается привнос rb, cs, ba.

в верхнем течении р. Алдан (западная часть Алданского щита, Нимнырский 
блок) процессы проградного ультраметаморфизма (амфиболитовая → гра-
нулитовая фации) проявлены в метабазитах (sch), глиноземистых гнейсах 
(algn)) и гнейсах тоналитового состава (gn) и приводят к возникновению 
полей небулитов и полимигматитов, постепенно переходящих в диатек-
тические тела разных размеров чарнокитов и гранитов. рассмотрим эво-
люцию состава гранитоидов, связанную с событиями до внедрения даек 
метаамфиболитов, после которых в северной части района проявлена но-
вая вспышка мигматизации, чарнокитизации и мобилизации чарнокитов. 

особенности петрохимии процессов ультраметаморфизма детально были 
рассмотрены ранее (Седова и др., 1987) и приводятся здесь очень кратко. 
результаты геохимического исследования, публикуемые впервые, основа-
ны на данных 51 анализа пород на 29 элементов, полученных методом IcP. 

среди эндербитогнейсов (endgn) преобладают тоналиты и трондьемиты, 
нормальнокалиевые и низкокалиевые, c величиной asI = 1,01 ± 0,16 и же-
лезистостью #fe = 62,13 ± 7,02. чарнокитогнейсы (сhgn) представлены вы-
соко- и ультравысококалиевыми гранитами и кварцевыми монцонитами,  
в меньшей мере гранодиоритами (17 %) с asI = 1,04 ± 0,11, #fe = 65,33 ± 8,74. 
гранитогнейсы, возникающие в зоне развития гранулитовой фации (grngn-
gr), относятся к гранитам и в меньшей мере кварцевым монцонитам высо-
ко- и ультравысококалиевой серии с asI = 1,06 ± 0,08, #fe = 70,56 ± 11,43. 
среди гранитогнейсов амфиболитовой фации (lc1

am) преимущественным 
развитием пользуются граниты, принадлежащие к высоко- и ультравысо-
кокалиевой серии с asI  =  1,02  ±  0,18, #fe  =  73,79  ±  12,56, и в меньшей 
мере несколько более ранние трондьемиты низко- и нормальнокалиевой 
серии с asI = 0,92 ± 0,08 и #fe = 64,93 ± 2,06. Параавтохтонные (диатек-
тические) образования lc3

gr (чарнокиты), формирующиеся в гранулитовой 
фации, представлены преимущественно гранитами, в меньшей мере квар-
цевыми монцонитами, принадлежащими к высоко- и ультравысококали-
евой серии. менее развиты тоналиты, трондьемиты и гранодиориты. Эти 
вариации связаны с неоднородным составом протолита. Перемещенные 
гранитоиды амфиболитовой фации lc3

am более однородны. Это преиму-
щественно высоко- и ультравысококалиевые граниты с небольшой долей 
трондьемитов и кварцевых монцонитов. 

о направленности изменения состава пород субстрата при гранити-
зации и последующей мобилизации в условиях гранулитовой и амфибо-
литовой фации можно получить представление из рис. 33, построенного 
для средних составов субстрата, объединяющего базиты и гнейсы, плаги-
оклазовых (lc1, Pl) и несколько отстающих калишпатовых (lc1, Kfs) небу-
литов и мобилизованных лейкосом lc3. картина достоверна только в слу-
чае однородного изменения содержаний элементов в сериях. сопоставляя 
эти результаты, мы приходим к следующим выводам: так, при переходе от 
субстрата к небулитам характерно значимое уменьшение содержаний V, 
сr, co, ni, параллельное с обеднением ti, mg, fe, а также hree и y, nb  
и ta, возрастание si, K, rb, ba, Pb. Эти закономерности выдерживаются 
не только по средним, но и в большинстве конкретных серий. что касается 
lree, u и th, то поведение их меняется от серии к серии, причем u и th 
нередко ведут себя противоположным образом. развитие чарнокитогней-
сов по эндербитогнейсам, проявленное очень отчетливо, сопровождает-

рис. 32. нормированные к валовой коре (Rudnic, GaO, 2003) средние составы  
и нормированные на хондрит (Boynton, 1984) концентрации ree для базитов (sch), 
гранитогнейсов (lc1), лейкосом мигматитов (lc2, lc3, lc4) (р. нюкжа, джугджуро-

становая складчатая область)
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ся значимым привносом si, K, rb, ba и выносом транзитных элементов.  
в амфиболитовой фации этап плагиогранитизации сохраняется редко. 
своеобразно поведение редких элементов в процессе формировании диа-
тектитов, представленных lc3: по сравнению с продуктами гранитизации 
они отчетливо обеднены транзитными элементами, hree и y (рис. 33). 
обогащение K, rb, ba, Pb и деплетированность транзитными элементами, 
а также hree и y чаще нарушается для амфиболитовой фации.

изменение состава пород при указанных процессах прослеживается  
и во фрагментах серий гранитообразования gn, sch → lc1 (рис. 34, а–г). При 
развитии лейкосом мигматитов видно обеднение (в разной степени) лей-
косом второй, lc2 (рис. 34, д, е, ж, и), и особенно четвертой, lc4 (рис. 34, 
е, з, к), генераций относительно субстрата всеми рассматриваемыми эле-
ментами, кроме литофилов. следует подчеркнуть, что образование полей 
чарнокито- и гранитогнейсов по толщам глиноземистых гнейсов, которые 
содержат до 30 % и более кристаллических сланцев основного состава, тре-
бует значительного привноса щелочей и si. Приблизительно такая же на-
правленность изменения состава пород характерна и для амфиболитовой 
фации при образовании по субстрату плагиогранитогнейсов и затем гра-
нитогнейсов и гранитов. 

рис. 33. вариационная диаграмма для средних составов пород серий гранитизации 
гранулитовой (gr.f.) и амфиболитовой (am.f.) фаций.

lc1, Pl и lc1, Kfs — плагио- и калишпатовые разновидности: в гранулитовой фа-
ции эндербито- и чарнокитогнейсы, в амфиболитовой — плагиогранитогнейсы  

и гранитогнейсы

рис. 34. мультиэлементные диаграммы содержаний элементов в породах серий 
гранитообразования амфиболитовой (am.f.) и гранулитовой (gr.f.) фаций (р. алдан).

sch — кристаллосланец, gn — гнейс, lc1 — гранитогнейсы в амфиболитовой фации, эн-
дербито- и чарнокитогнейсы в гранулитовой, lc2, lc4 — лейкосомы послойных мигма-

титов, lc3 — лейкосомы ветвистых мигматитов. Цифры — № образцов
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сравнение составов продуктов гранитизации гранулитовой и амфибо-
литовой фаций показало, что сводная группы lc1

gr характеризуется значи-
мо более высокими содержаниями co, ni, V, Pb, u по сравнению с lc1

am. 
такие же различия характерны и для lc3

gr и lc3
am. что касается породообра-

зующих элементов, то отмечается более высокое содержание ti, mg, fe, ca 
и низкое к и si в продуктах гранитизации и мигматизации гранулитовой 
фации. отметим также постепенное возрастание содержаний транзитных 
элементов в lc1 по разрезу, характеризующему переход амфиболитовая → 
гранулитовая фации, и понижение значений K/rb отношения (с 350 ± 71 
до 270 ± 71). Последнее не подтверждается для других регионов (Hansen et 
al., 2002). Практически нет различия в содержании и характере спектров 
ree в породах сравниваемых двух фаций. можно только отметить тенден-
цию к более высоким значениям la/yb отношения в продуктах ультраме-
таморфизма гранулитовой фации относительно амфиболитовой.

1.4.4. обсуждение результатов

на основании приведенного выше материала можно вывести последова-
тельность корообразующих процессов в рассмотренных тектонотипических 
структурах раннего докембрия с тем, чтобы установить некоторые общие за-
кономерности эволюции. наиболее ранним процессом было формирование 
ассоциации ттг, которая в архейских регионах независимо от их возраста 
слагает значительныe объемы формирующейся в то время континентальной 
земной коры. ясно, что протолитом для них являются гидратированные ба-
зальты (амфиболиты) в области устойчивости парагенезисов граната и кли-
нопироксена. об этом свидетельствуют появление отрицательной анома-
лии nb и ta, сильное обеднение и заметная дифференциация тяжелых ree  
и y (рис. 21), что подтверждено экспериментально (Rapp et al., 1991). неко-
торые исследователи на основании сопряженности во времени ассоциации 
ттг и адакитов, открытых в последние годы в зеленокаменных поясах архея, 
пришли к выводу об их генетическом единстве (Marten, 1999). нам кажет-
ся этот вывод преждевременным, т. к. геохимически они отличаются друг от 
друга. но несомненным является то, что они близки по глубинности источ-
ника. магмы тех и других выплавлялись в условиях, когда в рестите устойчив 
гранат. если связывать генерацию магм с погружающейся в зону субдукции 
базитовой пластиной, то нужно предположить умеренно-низкую величину 
градиента температуры и распространить этот вывод на все архейские гра-
нит-зеленокаменные области (рис. 22). 

ранний этап орогенного магматизма палеопротерозойских структур 
ознаменовался формированием вулкано-плутонической ассоциации да-

цитов-тоналитов. Последние, являясь аналогами архейских ттг, обладают 
своими специфическими чертами, главные из которых — слабая диффе-
ренцированность тяжелых ree и их коцентрации, превышающие свой-
ственные архейским ттг (рис. 23). Это может свидетельствовать о доста-
точно высоких градиентах температуры вдоль погружающейся плиты, что 
в свою очередь обусловлено либо значительным прогревом литосферы, 
либо, что более вероятно, малыми скоростями субдукции.

следующий этап формирования коры, как в архейских, так и в палеопро-
терозойских структурах, — это формирование крупных масс разнообраз-
ных гранитоидов известково-щелочной серии. все они обладают геохими-
ческими параметрами, вполне сопоставимыми с известково-щелочными 
сериями островодужных (надсубдукционных) систем. для них характерно 
более значительное, чем в ттг, накопление rb, ba, u, th, K и lree, чет-
ко выраженные nb (ta) и ti отрицательные аномалии, меньшее по сравне-
нию с ттг обеднение hree. По этим признакам они вполне сопоставимы 
с комплексами вулканитов зеленокаменных поясов, а также с вулканоген-
ными толщами островных дуг свекофеннского орогена. Преобладающая 
часть известково-щелочных магм формировалась в нижней коре. в архей-
ских структурах доля магматических пород рассматриваемой ассоциации 
не столь велика, как в палеопротерозойских орогенах, где они составляют 
весьма существенную часть объема континентальной коры. например, весь 
Центрально-Финляндский батолит, который занимает примерно 1/3 южной 
половины Финляндии, сложен такими гранитоидами.

особая роль в генерации континентальной земной коры принадлежит 
эндербит-чарнокитовой ассоциации изверженных пород, которые в ос-
новной своей массе по геохимическим признакам не отличаются от плуто-
нитов известково-щелочной серии, например, по поведению ree. однако 
они имеют некоторую специфику: отсутствие или слабая выраженность 
отрицательных аномалий nb (ta) и ti и, что самое главное, резкое обедне-
ние магмы hree и y (рис. 24). так как есть только один способ объясне-
ния такого поведения этих элементов — устойчивость в источнике граната  
и клинопироксена, вместо плагиоклаза и оритопирксена, можно сделать 
вывод о заметном увеличении глубинности магм к моменту формирования 
рассматриваемой ассоциации пород. относительное обогащение nb (ta) 
может быть связано с отрывом погружающейся пластины и активизацией 
поднимающегося мантийного плюма. в любом случае к моменту парци-
ального плавления этой пластины она была дегидратирована и возник под-
нимающийся через мантийный клин флюидный поток, что стимулировало 
возникновение малоглубинных магматических очагов, в частности, в ни-
зах коры.
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данные по свекофеннскому орогену проливают свет на связь высоко-
градного метаморфизма с проявлением эндербит-чарнокитового магма-
тизма, которая прослеживается во многих раннедокембрийских регионах 
мира. Здесь эта связь, прежде всего, пространственная и временная, что 
доказывается предшествующим структурно-геологическим изучением  
и проведенными в последнее время изотопно-геохронологическими иссле-
дованиями. важно подчеркнуть, что формирование гранитоидов известко-
во-щелочной серии, в том числе пироксеновых гранитоидов, происходило 
на стадии зрелых островных дуг (ранний докембрий…, 2005; Балтыбаев  
и др., 2006; 2009), когда уже были сформированы значительные объемы 
континентальной земной коры и произошло накопление в ней u, th и K, 
а это могло способствовать повышению температуры, появлению положи-
тельной аномалии в коре и проявлению зон высокоградного метаморфиз-
ма. «Запаздывание» гранулитового метаморфизма фиксируется не только  
в свекофеннском орогене, но и во многих раннедокембрийских регионах, 
в частности в архейской части беломорского пояса.

обобщение данных структурно-геологических и изотопно-геохроноло-
гических исследований приводит к заключению о закономерной проград-
ной последовательности мигматитообразования, сущность которой сводится  
к смене во времени процессов анатексиса (полосчатые мигматиты нескольких 
генераций) процессами диатексиса (формирование сетчатых, брекчиевидных 
мигматитов и агматитов, а также обособленных гранитных тел). По суще-
ству это формирование коровых магматических очагов. Эти преобразования 
строго контролируются зонами сдвиговых деформаций, но не проявляются 
фронтально. именно поэтому мы имеем возможность, используя структурно-
геологические критерии, идентифицировать процессы ранних этапов на фоне 
поздних. гранитизация сопровождает формирование мигматитовых полей на 
разных стадиях их развития. так, в беломорском поясе и в джугджуро-стано-
вой области гранитизация начинает ультраметаморфизм, в пределах алдан-
ского щита она прослеживается в течение всего цикла мигматитообразова-
ния, в свекофеннском орогене она начинается после проявления диатексиса 
и набирает максимальную силу на поздних стадиях мигматизации. тенденции 
к дебазификации наиболее ярко проявлены при замещении кристаллических 
сланцев основного состава, например, в джугджуро-становой складчатой об-
ласти, но устанавливаются и в случае преобразования кислых пород, напри-
мер, тоналитовых гнейсов беломорского пояса (рис. 31), гнейсов алданско-
го щита, а особенно в зоне гранулитовой фации (рис. 33, 34). одновременно  
с дебазификацией происходит обеднение лейкосом тяжелыми ree и ti, что 
легко объяснимо, если вспомнить, что гранитизация — это обогащение пород 
не только кварцем, но и полевыми шпатами.

во всех исследованных мигматитовых комплексах наблюдаются сходные 
тенденции эволюции редкоэлементного состава лейкосом анатектитов, 
заключающиеся в обеднении лейкосом всеми элементами по сравнению  
с гнейсами и кристаллическими сланцами субстрата. в самих же после-
довательно развивающихся лейкосомах анатектической природы поздние 
жилы по отношению к ранним обеднены th и hree (рис. 28, 32, 33), что, 
вероятно, связано с развитием процесса фракционирования анатектиче-
ского расплава. Это прослежено для поздних лейкосом типа lc4, слагаю-
щих грубопослойные мигматиты в отличие от более ранних тонкопослой-
ных lc2. в то же время в поздних лейкосомах установлены значительные 
вариации концентраций редких элементов, что связано с весьма неодно-
родным распределением в них реститовых минералов (биотита, граната, 
кордиерита и ортопироксена, циркона, апатита). в случае формирования 
жил более фракционированных гранитов (lc5-6) четко выявляются отри-
цательные аномалии nb (ta) и ti. важно отметить, что последовательные 
генерации лейкосом не являются, как правило, сериями дифференциации 
единожды возникшего расплава.

диатектиты, особенно неперемещенные или слабо перемещенные, име-
ют несколько повышенную основность по отношению к предшествующим 
анатектитам и обогащены многими редкими элементами, что связано, без-
условно, с прогрессирующим парциальным плавлением исходных пород  
и смешением расплава с реститом. на исследованных территориях процес-
сы диатексиса на наблюдаемом эрозионном уровне не приводят к форми-
рованию крупных интрузивных гранитных массивов. они, возможно, по-
являются на более высоком, ныне эродированном, уровне, тогда как наши 
исследования касаются зоны зарождения коровых магматических очагов. 

мигматитовые поля западной части алданского гранулитового ареала 
выделяются среди всех остальных по нескольким признакам. они развива-
ются в области с очень длительной коровой предысторией, где на основа-
нии nd систематики супракрустальных и плутонических пород установлено, 
что континентальная кора начала формирование около 3,6 млрд лет назад 
(Котов, 2003). Породы субстрата неоднородны: наряду с примитивными по 
составу ортопироксеновыми плагиогнейсами широко распространены ме-
тапелиты, сочетающиеся с кристаллическими сланцами основного состава. 
от мигматитовых полей беломорского пояса на Фенноскандинавском щите 
и западной части джугджуро-становой складчатой области они отличают-
ся широким распространением калиевых и суперкалиевых ультраметамор-
фогенных гранитоидов, причем накопление калия в них произошло уже 
на ранних этапах эволюции, в период формирования чарнокито-гнейсов 
(lc1) и диатектических чарнокитов (lc3) и соответствующих гранитоидов 
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зоны амфиболитовой фации. вместе с этим накапливаются радиоактивные 
элементы, прежде всего u и th. По-видимому, эти особенности геохимии 
определяют не просто проявление высокоградного метаморфизма, но и до-
стижение этих условий на малых глубинах, т. е. при максимально высоком 
вертикальном градиенте температуры. Формирование мигматитовых полей 
такого рода, по-видимому, является внутриплитным процессом, связанным 
с воздействием поднимающегося плюма. особенностью алданского ареала 
являются также систематические различия синхронных образований зон 
амфиболитовой и гранулитовой фации. как продукты гранитизации (lc1), 
так и диатектиты (lc3) гранулитовой фации обогащены ti, mg, fe, ca, co, 
ni, V, Pb, u по сравнению с амфиболитовой. Причина этого в возрастании 
температуры в сторону гранулитовой фации, что подтверждается сменой 
минеральных ассоциаций, наличием переходной зоны и постепенным по 
разрезу изменением концентраций указанных элементов.

в целом вся совокупность рассмотренных явлений, приводящая к суще-
ственному изменению состава континентальной земной коры и включаю-
щая метасоматическую фельдшпатизацию и дебазификацию различных по 
составу пород, наряду с возрастанием их кремнекислотности, их частич-
ное и полное плавление в открытой системе с замещением гранитным рас-
плавом измененных пород согласуется с моделью процесса гранитизации 
как магматического замещения, предложенной впервые д. с.коржинским 
(1952), как разработанной теоретически, так и воспроизведенной экспе-
риментально его последователями (Жариков, 1996; Ходоревская, Жариков, 
1998; Жариков, Ходаревская, 2006; и др.). Это не только процесс замещения, 
но и дифференциации вещества внутри самой коры, усиливающей геохи-
мические различия верхней, средней и нижней коры. Последовательность 
проявления, интенсивность и масштабы развития инфильтрационной гра-
нитизации, анатексиса и диатексиса зависят от соотношения скоростей 
глубинного флюидного и теплового потоков, а также от динамической об-
становки ультраметаморфизма.

глава 2. стратиграфические и литологические 
реконстрУкции Условий накопления 
сУпракрУсталЬных комплексов докембрия

в данной главе представлены результаты изучения условий фор-
мирования и стратиграфического расчленения разновозрастных оса-
дочных и метаосадочных комплексов раннего и позднего докембрия 
россии. изучение литологических и геоxимичеcкиx оcобенноcтей до-
кембрийских супракрустальных комплексов позволяет получить важ-
ные данные о напpавленноcти эволюции cоcтава кpупныx cегментов 
конcолидиpованной континентальной коpы — cтpуктуpныx элемен-
тов pаннедокембpийcкиx кpатонов и cопpяженныx подвижныx пояcов, 
являвшиxcя как иcточниками алюмоcиликоклаcтики пpи фоpмиpовании 
оcадочныx поcледовательноcтей, так и ассоциировавших с ними вулкани-
ческих и магматических пород. анализ cодеpжаний и cоотношений главных 
и ряда малыx элементов в различной степени метаморфизованных породах 
раннего докембрия позволяет выполнить оценку cтепени геоxимичеcкой 
диффеpенциpованноcти pазмывавшейcя веpxней континентальной коpы, 
наметить оcновные тенденции ее эволюции во вpемени и уточнить страти-
графическое расчленение комплексов сложного строения. для отложений 
позднего докембрия важное значение приобретают палеонтологические 
методы, направленные на стратиграфическое расчленение, корреляцию  
и датирование осадочных последовательностей.  

2.1. геохимия тУфогенных образований калевия 
приладожЬя, фенноскандинавский щит

вулканогенно-осадочные комплексы могут содержать значительное 
количество пирокластического материала, который при дальнейшей ли-
тификации образует широкий класс пород — туфов и туффитов. диагно-
стика туфогенных образований и распознавание их от сходных по составу 
терригенных осадочных пород сопряжена с определенными трудностями, 
связанными зачастую с отсутствием четких геологических и геохимических 
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критериев (Головенок, 1977; Юдович, Кетрис, 2010). Это относится как к мо-
лодым, так и к древним (раннедокембрийским) вулканогенно-осадочным 
комплексам, в которых, как предполагается, роль продуктов вулканиче-
ской деятельности при накоплении осадков была особенно значительной 
(Тейлор, Мак-Леннан, 1988; Ван и др., 2010). изучение древних супракру-
стальных отложений в связи с наложенными тектоно-метаморфическими 
процессами зачастую возможно главным образом с помощью геохимиче-
ского (литохимического) анализа (диагностика вулканогенных…, 2012). 
геохимические методы исследования, наряду с геологическими, все боль-
ше входят в практику изучения осадочных образований как древних, так 
и молодых геологических структур (Маслов, 2012; Юдович, Кетрис, 2000).

данный раздел посвящен результатам геохимического изучения ран-
непротерозойских отложений калевия, слагающих мощные толщи мета-
морфизованных флишоидных образований в районе северо-Западного 
Приладожья на окраине карельского кратона. в работе основной акцент 
делается на изучение преобладающих здесь парапород; ассоциирующие  
с ними ортопороды были описаны нами ранее (Котова, Подковыров, 2014). 
Эти исследования, благодаря использованию комплекса известных геохи-
мических методов, позволили выделить среди преимущественно терриген-
ных, как традиционно считалось ранее, отложений калевия такие классы 
пород, как туфы, туффиты, вулканиты и собственно терригенные осадки.

2.1.1. геологический обзор северо-западного приладожья

ладожский геоблок, включающий территорию северо-Западного При-
ладожья, располагается на границе карельского кратона и свекофеннской 
складчатой области и относится к юго-восточному флангу раахе-ладож-
ской зоны сочленения архея и протерозоя (raahe-ladoga zone, 1999), а точ-
нее карельской провинции и свекофеннского орогена (рис. 35). в рассма-
триваемом регионе выделяются два самостоятельных тектонических блока 
(домена) — северный и Западный, разделенных меерским надвигом (Бал-
тыбаев и др., 1996; Шульдинер и др., 1996; 1997). в более поздних работах 
Западный блок называется южным доменом (Балтыбаев и др., 2000; 2009; 
ранний докембрий…, 2005). 

в пределах северного блока выходы архейского фундамента перекры-
ваются карельскими супракрустальными отложениями в составе ятулия, 
людиковия и калевия, которые представлены здесь относительно слабоме-
таморфизованными породами сортавальской (вулканогенно-осадочной)  
и ладожской (терригенной) серий. Западный блок (рис. 36) характеризу-
ется отсутствием архейского и раннекарельского (докалевийского) фун-

дамента и сложен высокометаморфизованными гнейсо-сланцевыми 
толщами лахденпохской серии, являющейся предполагаемым аналогом 
ладожской серии (Шульдинер и др., 1996; 1997; ранний докембрий…, 2005;  
и др.). супракрустальные образования Приладожья претерпели зональ-
ный региональный метаморфизм свекофеннского времени (1,885 млрд 
лет) от условий зеленосланцевой фации на северо-востоке до гранулито-
вой — на юго-западе (Шульдинер и др., 1995; Глебовицкий и др., 2001; 2002). 

рис. 35. схематическая геологическая карта южной Финляндии и прилегающего 
ладожского региона россии по (Simonen, 1980; Lahtinenetal., 2010).

1 — фанерозойский осадочный чехол; 2–3 — анорогенные породы: 2 — мезопроте-
розойские осадочные породы (1,50–1,27 млрд лет), 3 — граниты рапакиви (1,65–1,47 
млрд лет); 4–6 — орогенные палеопротерозойские породы: 4 — интрузивные породы 
(1,96–1,66 млрд лет), 5 — супракрустальные породы (1,95–1,80 млрд лет), 6 — супра-
крустальные породы (2,50–1,96 млрд лет); 7 — архейские породы, 8 — предполагаемая 
граница архейской и протерозойской коры. х — сланцевый пояс (провинция) хойти-

айнен — янисъярви
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 интенсивность структурно-метаморфических преобразований пород как 
ладожской, так и лахденпохской серий затрудняет их стратиграфическое 
расчленение (Балтыбаев и др., 2000).

супракрустальные образования ладожской и лахденпохской серий, 
преобладающие на территории северо-Западного Приладожья, являются 
стратотипом калевия, отложения которого имеют широкое развитие и на 
примыкающей к ладожскому региону территории Финляндии. область 
развития калевийских сланцев в зоне сочленения карелид и свекофеннид 
разделяется на две провинции: хойтиайнен и саво (южная часть пояса 
саво), где в свою очередь выделяются нижний и верхний калевий (raahe-
ladoga zone, 1999). таким образом, северный блок Приладожья относится 
к провинции хойтиайнен, а Западный блок — к провинции (поясу) саво 
(рис. 35).

в работах финских геологов (Gaal, 1986; Gaal, Gorbatschev, 1987) кале-
вийская группа метаосадков (2,0–1,9 млрд лет) рассматривается в составе 
карельской формации, при этом обсуждается возможность существования 
двух различных орогенических циклов — карельского и свекофеннского.  
в своих работах в.и.Шульдинер и Ш.к.балтыбаев с соавторами относят 
калевийские отложения Приладожья к свекофеннской формации с ниж-
ним возрастным рубежом в 1,91–1,92 млрд лет (ранний докембрий…, 2005; 
и др.). Подобные представления находятся в противоречии с выводами 
финских геологов о многостадийной орогенической эволюции централь-
ной Фенноскандии (свекофеннской провинции) (Lahtinen etal., 2009).

на протяжении последних десятилетий в разных стратиграфических 
схемах нижняя граница калевийского надгоризонта обозначается от 2,0 
млрд лет (Семихатов и др., 1991) до 1,92 млрд лет (общая стратиграфиче-
ская…, 2002). в современных стратиграфических схемах карело-кольско-
го региона нижняя граница калевия принята на уровне 1,95 млрд лет (Бог-
данов, Робонен, 2011 и др.). в работе (Hanski, Melezhik, 2012) дается краткая 
геологическая и возрастная характеристика отложений калевийской си-
стемы (1,96–1,90 млрд лет) карельской формации, при этом отмечаются 
значительные трудности, связанные с надежность выделения и датирова-
ния этих отложений. в сборнике (онежская палеопротерозойская…, 2011,  
с. 21) приведена стратиграфическая схема Центральной Финляндии по 
(Laajoki, 2005), в которой нижний и верхний калевий укладывается в ин-
тервал 2060–1870 млн лет с границей между ними в 1,97 млрд лет.

р.лахтинен с соавторами (Lahtinen et al., 2010) всесторонне изучили ка-
левийские отложения в северо-карельском сланцевом поясе Финляндии 
(район хойтиайнен и оутокумпу). на основании изотопно-геохимических 
данных авторы пришли к выводу, что в нижнекалевийских метаосадках 

рис. 36.схематическая геологическая карта Западного тектонического блока 
Приладожья по (Konopelko et al., 2005).

1 — микроклиновые граниты, 2 — диориты, тоналиты, гранодиориты, 3 — гиперстеновые 
гранитоиды, 4 — лахденпохская серия: а — натриевая зона, б — калиевая зона, 5 — ме-
ста выявленных ортопород: а — ассоциация парагнейсов и парасланцев с ортосланцами,  

б — ассоциация парагнейсов с ортогнейсами, 6 — разломы
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преобладают исключительно цирконы из местного неоархейского источ-
ника, причем геохимические данные пород указывают на присутствие  
в них палеопротерозойской (>2,1 млрд лет) мафической компоненты; мак-
симальный возраст осадконакопления не определен. в верхнекалевийских 
метаосадках преобладают цирконы палеопротерозойского возраста в ин-
тервале 2,05–1,92 млрд лет, время осадконакопления оценивается в 1,95–
1,92 млрд лет; при этом предполагается удаленный источник сноса (ла-
планд-кола ороген) в связи с отсутствием, как указывают авторы (Lahtinen 
et al., 2010), вулканических прослоев в изученных отложениях. Здесь не-
обходимо отметить, что в южной части пояса саво многие финские геоло-
ги описывают присутствие вулканических комплексов, что было показано 
в работе (Котова, Подковыров, 2014). таким образом, возрастные данные 
финских исследователей нам представляются наиболее надежными.

2.1.2. фактический материал и методика исследований

При изучении субстрата свекофеннских мигматитов лахденпохской се-
рии Западного Приладожья (рис. 36) была выявлена их значительная не-
однородность по химическому и минеральному составу в сравнении с по-
родами ладожской серии северного Приладожья (Котова и др., 2009, 2013), 
что только отчасти может быть связано с различными условиями мета-
морфического преобразования пород двух разных тектонических блоков. 
Применение ряда петрохимических методов позволило выделить в гнейсо-
сланцевых образованиях лахденпохской серии группы орто- и парапород, 
которые в обеих группах имеют существенные вариации sio2 (50–80  %)  
c преобладанием пород среднего и кислого состава.

настоящая работа в основном посвящена геохимической характери-
стике парапород. на отдельных графиках приводятся составы и ортопо-
род, среди которых с определенной долей вероятности могут быть вы-
делены и туфы, и вулканиты. таким образом, эта работа отчасти носит 
методический характер в плане изучения первичной природы протолита 
супракрустальных образований и выделения среди них вулканитов, туфов, 
туффитов и осадков.район исследования расположен вдоль западной при-
брежной части ладожского озера и включает четыре участка (кухка, кур-
киеки, кильпола и кузнечное) (рис. 36), которые были выделены нами 
ранее на основании геохимической специализации слагающих их пород 
(Котова, Подковыров, 2014). Представительные химические анализы пара-
пород (туффитов и осадков) приведены в табл. 6.

в основе разделения алюмосиликатных пара- и ортопород лежит со-
отношение алюминия и ряда щелочноземельных элементов. в числен-

ном виде «граничное» значение соотношения таких элементов, как al, 
ca, na и K, выражается величиной cIa — химический индекс измене-
ния (Nesbitt, Young, 1982). в осадочных породах величина cIa = (al2o3/
(al2o3+cao+na2o+K2o))×100 (мол. кол.), как правило, больше 50. Эти со-
отношения между вышеназванными элементами для определения первич-
ной природы метаморфических пород использовал а.нематов (1969) при 
построении своей дискриминантной диаграммы, а также а.а.Предовский 
(1980), на диаграмме которого величина а  =  0 соответствует величине 
cIa  =  50. к последней диаграмме в несколько переработанном виде мы 
вернемся ниже, при обсуждении классификационных вопросов.

реконструкция первичной природы гнейсов и сланцев лахденпохской 
серии проходила в несколько последовательных, но независимых между со-
бой этапов вычислений. ранее было показано (Котова, Подковыров, 2014), 
что по величине acnK (cIa/100) часть исследуемых нами пород основного 
и среднего состава могут быть отнесены к группе ортопород (acnK < 0,50). 
в нашейвыборке анализов оказалось, что большая часть пород по величи-
не acnK ложится в интервал 0,40–0,60, который является пограничным 
для разграничения орто- и парапород. для пород кислого и среднего со-
става была вычислена дискриминантная функция df-Шоу (Shaw, 1972), 
которая показала, что часть пород с величиной acnK = 0,50–0,55 также 
может быть отнесена к ортопородам. далее были проведены вычисле-
ния ряда линейных дискриминантных функций по методике г.с.куртова 
(1980), которая позволяет по химическому составу пород разделить их по 
первичной природе на осадочные, изверженные и туфогенные образова-
ния. Эта методика достаточно трудоемка и имеет ошибки классификации 
до 20–30 %, тем не менее полученные нами результаты этих вычислений 
не только подтвердили, но и с определенной долей уверенности уточнили 
первичную природу исследуемых пород лахденпохской серии. и, наконец, 
нами была использована недавно предложенная (Великославинский и др., 
2013) дискриминантная функция df(х) для разделения осадочных и маг-
матических пород, которая также достаточно наглядно характеризует при-
роду гнейсо-сланцевых толщ калевия Западного Приладожья. как было 
показано в работе (Великославинский и др., 2013), функции df(x) и df-Шоу 
имеют хорошую сходимость.

2.1.3. литохимический анализ парапород

для определения номенклатурной принадлежности исследуемых нами 
орто- и парапород используются классификации а.н. неелова (1980)  
и а.а.Предовского (1980), которые специально были разработаны для 
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изучения метаморфизованных осадочно-вулканогенных образований. 
отдельно для каждого из выделенных нами четырех участков (рис. 36) 
приводится диаграмма a-b, в дополнение к ней соотношение щелочей  
и диаграмма a-b (рис. 37–40). для наглядного сравнения с диаграммой a-b 
приведена треугольная диаграмма a-cn-K, на которой значение a отвеча-
ет величине cIa.

в основу диаграммы a-b положена модифицированная нами класси-
фикационная диаграмма а.а.Предовского (1980), где параметр a приведен  
в линейном масштабе (в отличие от авторского варианта). Параметр b, так-
же как и на диаграмме а.н.неелова, определяет общую меланократовость 
(фемичность) метаосадков и делит их по основности на кислые, средние 
и основные группы пород с граничными значениями 0,2 и 0,4. Параметр 
a отражает частную глиноземистость, и его возрастание обозначает обо-
гащение глинистой компонентой в процессе химического выветривания 
материнских пород. величина a = 0 соответствует величине acnK = 0,50 
(или cIa = 50), т. е. классификация а.а.Предовского основана на процес-
сах химического изменения пород, в то время как параметр a а.н.неелова 
отражает процессы физического изменения пород.

на диаграмме a-b (рис. 37–40) ортопороды всех четырех участков ложат-
ся в поле вулканитов или их туфов с вариациями состава пород от риолитов 
до базальтов, и, как было показано (Котова, Подковыров, 2014), они име-
ют разную геохимическую специфику. следует отметить, что вычисления, 
сделанные по методу г.с.куртова, показали туфогенную природу ортопо-
род трех участков (кухка, куркиеки и кильпола) и изверженную природу 
ортопород участка кузнечное. необходимо отметить, что к туфогенным 
образованиям г.с.куртов относит как туфы, так и смешанные породы — 
туффиты.

небольшая группа парапород, которые по методу г.с.куртова мо-
гут быть отнесены к туфогенным образованиям, на диаграмме a-b также 
попадают в поле вулканитов, отвечающих в основном породам кислого  
и среднего состава. на рис. 37–41 эти породы обозначены как туффиты. 
другая группа парапород, представляющих обычные осадки, на диаграмме 
a-b распределяется в различных полях, включающих полимиктовые песча-
ники, граувакки, алевролиты, алевро-аргиллиты. на участках кухка, кур-
киеки, кильпола (рис. 37–39) по параметру b парапороды отвечают соста-
вам слабожелезистых и железистых пород, а на участке кузнечное (рис. 40) 
преобладают слабожелезистые составы.

По параметру общей щелочности n (K2o + na2o, ат. кол.) все описы-
ваемые группы пород относятся преимущественно к умереннощелочному 
классу, встречаются и малощелочные разности; последние относятся, как 

рис. 37. классификационные диаграммы для гнейсо-сланцевых толщ лахденпохской 
серии участка кухка.

1 — диаграмма a-b (Неелов, 1980). Параметры: a= al2o3 / sio2 (ат. кол.); b = fe2o3 (общ) 
+ mno + mgo + cao (ат. кол.). Поля (с упрощениями): I — кварцевые и олигомикто-
вые песчаники, II — аркозы (IIa), полимиктовые песчаники, кислые граувакки и туфы, 
III — алевролиты, основные граувакки и туфы,IV — алевро-аргиллиты, V — аргиллиты 
(глины). Пунктирной линией обозначены поля вулканитов: р — риодацитов, д — да-
цитов, а — андезитов, а-б — андезито-базальтов, б — базальтов. наклонные линии 
отделяют поля: а — слабожелезистых, б — железистых, в — высокожелезистых пород.2 
— относительная щелочность по параметрам а.н. неелова (1980). Параметры: k = 
K2o/(na2o+K2o)(ат. кол.). вертикальная линия, разделяющая na и K серии, отвечает 
na2o/K2o=1.5 (ат. кол.) или na2o/K2o=1 (вес.%).3 — диаграмма a-b по параметрам 
а.а. Предовского (1980) и а.н. неелова (1980). Параметры: a = {al2o3 — (K2o + na2o 
+ cao)} × 1000(мол. кол.) или 2a = {al2o3 — (K2o + na2o3 + 2cao)} × 1000 (ат. кол.). 
Поля: I — мафические и щелочные магматиты, II — плагиоклазовые магматиты и туф-
фиты различного состава, III — кислые магматиты и малоглинистые кластолиты (квар-
цевые, аркозовые, полевошпатовые, граувакковые и мелановаковые), IV — глинистые 
кластолиты, V — глины.4 — диаграмма a-cn-K ={al2o3- (cao+na2o)-K2o} (мол. кол.), 
где величина a×100 = cIa.условные обозначения: 1 — ортопороды, 2 — парапороды,  

3 — туффиты по (Куртов, 1980) в группе парапород
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правило, к железистой группе. По параметру относительной щелочности 
k {K2o/(K2o+na2o), ат. кол.} эти группы пород для всех четырех участков 
(рис. 37–40) различаются достаточно закономерно. ортопороды и туффи-
ты относятся преимущественно к na-серии пород, а парапороды относят-
ся как к na-серии, так и K-серии пород, т.е. обладают более широкими 
вариациями соотношения щелочей от K-na семейства до K-семейства. 

на диаграмме a-b (рис. 37–40) ортопороды среднего и основного соста-
ва ложатся в поля магматитов и туффитов (при a < 0), а ортопороды кисло-
го состава располагаются в основном в поле кислых магматитов и малогли-
нистых кислых кластолитов. Парапороды, включающие выделенные нами 
туффиты, большей частью также тяготеют к полю малоглинистых класто-
литов. Эти породы на диаграмме a-cn-K ложатся вблизи вершины cn  
и характеризуются низкой величиной cIa от 50 до 60, что является общей 
особенностью состава парапород только для трех участков (рис. 37, 38, 39), 

за исключением участка кузнечное (рис. 40). на данном участке, где пре-
обладают породы кислого и среднего состава, ортопороды по ряду геохи-
мических показателей (включая расчеты по г.с. куртову) можно отнести к 
магматитам, т.е. к вулканитам; тогда как ортопороды других трех участков, 
скорее всего, относятся к туфам.

составы парапород по величине a на участке кузнечное ложатся в поля 
малоглинистых кластолитов, глинистых кластолитов, а также глин (рис. 
40). в малоглинистых кластолитах величина cIa варьирует от 50 до 63,  
а в глинистых кластолитах и глинах — от 65 до 80 (рис. 40). интересно от-
метить, что на диаграмме a-b группа парапород с более высокой величиной 
cIa характеризуется наиболее низкой величиной a (0,12–0,23) и ложится  
в поле II (полимиктовые песчаники, граувакки). таким образом, отмечает-
ся некоторое несоответствие классификационных диаграмм а.н.неелова 
и а.а.Предовского. то же самое наблюдается для других участков, где по 

рис. 38. классификационные диаграммы для гнейсо-сланцевых толщ лахденпохской 
серии участка куркиеки.

диаграммы и все условные обозначения — как на рис. 37

рис. 39. классификационные диаграммы для гнейсо-сланцевых толщ лахденпохской 
серии участка кильпола.

диаграммы и все условные обозначения — как на рис. 37
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величине a большая часть парапород ложится в поле малоглинистых кла-
столитов, что не соответствует диаграмме a-b (рис. 37–39). так или иначе, 
на диаграмме а-b большая часть составов парапород с низкой величиной 
cIa ложится вблизи или в поле магматитов.

дискриминантная диаграмма f1-f2 (Roser, Korsch, 1988) может быть ис-
пользована для изучения зрелости осадочных образований, определения 
состава материнских пород, а также для изучения вулканических и плу-
тонических комплексов. на трех участках (рис. 41, а, б, в) точки состава 
ортопород располагаются преимущественно в полях магматических пород 
различного состава, с преобладанием средних и основных разностей. на 
участке кузнечное (рис. 41, г) ортопороды образуют компактное поле в об-
ласти дацитов — андезитов; выделенные туффиты также тяготеют к магма-
титам, а остальные парапороды располагаются в поле дифференцирован-
ных (рециклированных) осадков. научастках кухка и куркиеки (рис. 42, а, 

б) парапороды, включая туффиты, при некоторых вариациях состава обра-
зуют скопление вблизи границы, разделяющей поля осадков и магматитов. 
на диаграмме Ф.Петтиджона и др. (1976) исследуемые парапороды всех 
четырех участков ложатся в основном в поле граувакк и частично в поле 
лититовых аренитов. на диаграмме м.м.хирона (Herron, 1988) парапоро-
ды располагаются в одинаковых пропорциях в полях глинистых сланцев 
и вакк, а также частично в поле железистых составов, которые на участке 
кильпола представляют половину выборки.

Применение дискриминантного анализа по общему набору макроэ-
лементов дает вполне надежные результаты для разделения силикатных 

рис. 40. классификационные диаграммы для гнейсо-сланцевых толщ лахденпохской 
серии участка кузнечное.

диаграммы и все условные обозначения — как на рис. 37

рис. 41. дискриминантные диаграммы f1-f2 по (Roser, Korsch, 1988) для гнейсо-
сланцевых толщ лахденпохской серии на участках кухка (а), куркиеки (б), кильпола 

(в), кузнечное (г).
Звездочками обозначены средние составы базальта (бЗ), андезита (ан), дацита (дЦ), 
гранита (гр). Поля П1, П2, П3 отвечают магматитам, а также составу детрита, прибли-
жающегося к исходным породам основного, среднего и кислого состава. Поле П1* от-
вечает экстремальным составам мафических пород (по ti, fe, mg). Поле П4 отвечает 

рециклированному осадочному материалу. условные обозначения — как на рис. 37
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осадочных и магматических пород. к одному из таких методов может 
быть отнесена df(x) (Великославинский и др., 2013), которая, в отличие от 
df-Шоу (Shaw, 1972), применяется для более широкого спектра пород 
по sio2, включая основные составы. между областями обычных магма-
тических и осадочных пород выделена область неопределенности (–0,8 
< df(x) < 0,3); при этом следует отметить, что туфогенные образова-
ния с.д.великославинский (устное сообщение, 2014) в свои выборки не 
включал.

на рис. 42 показано распределение величины df(x) для исследуе-
мых нами орто- и парапород, разделенных по участкам. для трех первых 
участков (рис. 42, а, б, в) общий вид гистограмм имеет определенное сход-
ство, где парапороды примыкают к ортопородам, частично перекрываясь  
с ними, и ложатся большей частью в область неопределенности. на участке 
кузнечное изученная выборка пород на гистограмме df(x) (рис. 42, г) раз-
деляется на группы пород с тремя пиками, где четко выделяются ортопоро-
ды, породы неопределенного генезиса и парапороды.

таким образом, основываясь на приведенном выше материале, можно 
с большой долей вероятности предположить, что на участках кухка, кур-
киеки и кильпола изученный комплекс орто- и парапород представляет 
собой туфы и туффиты соответственно, а в целом парапороды, которые 

рис. 42. гистограммы распределения df(x) по (Великославинский и др., 2013) для орто- 
и парапород лахденпохской серии на участках кухка (а), куркиеки (б), кильпола (в), 

кузнечное (г)

рис. 43. дискриминантная диаграмма sio2 — K2o/na2o по (Roser, Korsch, 1986) для 
парапород лахденпохской серии.

Поля составов тектонических обстановок: Pm — пассивные окраины, acm — актив-
ные континентальные окраины, arc — океанические островные дуги. участки: 1 — 

кухка, 2 — куркиеки, 3 — кильпола, 4 — кузнечное
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здесь преобладают, по своей природе имеют туфогенное происхождение. 
на участке кузнечное, скорее всего, мы имеем дело с вулканогенно-оса-
дочным комплексом пород. 

По классификации а.н.неелова, парапороды (метатуффиты) харак-
теризуются широким спектром состава протолита — от полимиктовых  
и граувакковых песчаников (2/3) до аргиллитов, с преобладанием (на 2/3) 
песчаников, алевролитов и алевро-аргиллитов. вариации состава пара-
пород по sio2 и соотношению щелочей приведены на дискриминантной 

диаграмме (рис. 43), на которой большая часть парапород располагается  
в поле активных континентальных окраин, но есть составы, которые ло-
жатся в поля пассивных окраин и океанических островных дуг. такое рас-
положение парапород на диаграмме может быть вполне оправданным, т. к. 
мы имеем дело не с обычными метаосадками, а с метатуффитами. Заметной 
дифференциации состава пород по sio2, содержание которого варьирует от 
50 до 80 %, для участков кухка, куркиеки, кильпола не наблюдается; на 
участке кузнечное парапороды ограничиваются средним и кислым соста-
вом (sio2 =60–80 %). во всех парапородах наблюдаются значительные ва-
риации K2o/na2o (0,2–10), что свидетельствует о равной принадлежности 
пород к калиевой и натровой сериям, как следует из рис. 37–40.

2.1.4. микроэлементный состав парапород

геохимический состав (редкие — рЭ и редкоземельные — рЗЭ элемен-
ты) представительных образцов парапород приведен в табл. 7. на рис. 44 
представлены диаграммы нормированного к хондриту распределения рЗЭ 
в парапородах в сравнении с составом ортопороды, характерной для дан-
ного участка; состав Paas приведен для наглядности.

в парапородах участка кухка (рис. 44, а) отмечается в целом повышен-
ное содержание ∑рЗЭ и лрЗЭ, что особенно заметно для парасланцев. По-
добное распределение и содержание рЗЭ наблюдается в ортосланце (анде-
зито-базальт типа oIb) этого участка, состав которого также сходен с Paas 
(за исключением величины европиевой аномалии). на участке куркие-
ки (рис. 44, б) парапороды в целом обеднены рЗЭ по сравнению с Paas  
и имеют сходство с составом ортосланца (андезито-базальт типа WPb) это-
го участка. на участке кильпола (рис. 44, в) парапороды обладают широ-
кими вариациями по ∑рЗЭ, при этом в среднем имеют сходство с составом 
ортосланца (базальт типа WPb) этого участка; парасланцы здесь сходны  
с составом Paas. на участке кузнечное (рис. 44, г) парагнейсы имеют до-
статочно однородный по содержанию рЗЭ состав, близкий к составу ортог-
нейса (дацит) этого участка, а также к составу Paas. При общем сравне-
нии видно, что парагнейсы участков кухка и кузнечное близки по составу  
и отличаются от парагнейсов участков куркиеки и кильпола, что свиде-
тельствует о разном составе источника материнских пород, а именно более 
базитовом для двух последних участков.

на рис. 45 приведены вариации составов рЭ относительно Paas для 
парагнейсов и парасланцев на разных участках. общей закономерностью 
для парагнейсов всех участков является в целом уменьшенное содержа-
ние всех рЭ, иногда довольно значительное. исключением являются 

рис. 44. распределение рЗЭ в парапородах лахденпохской серии на участках кухка (а), 
куркиеки (б), кильпола (в), кузнечное (г).

содержания рЗЭ нормированы к хондриту по (Тейлор, Мак-Леннан, 1988). тонкие ли-
нии отвечают составу парагнейсов, толстые линии — составу парасланцев. кружком 
обозначен состав Paas (постархейский австралийский сланец) по (Тейлор, Мак-Леннан, 

1988). косой крест отвечает составу ортопороды для данного участка
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 отдельные  пробы участков кухка и кузнечное (рис.45, а, г) по повышен-
ному в среднем в 1,5 раза содержанию Zn, sr и ba. Парасланцы разных 
участков, естественно отличаясь от парагнейсов и от Paas, имеют раз-
ную геохимическую специфику. на участке кухка (рис.45, а) парасланцы 
заметно обогащены Zn, sr и nb, что характерно для базитов типа oIb. 
Парасланцы участка кильпола (рис. 45, в) обогащены элементами груп-
пы железа, что связывает их по химизму с базальтами типа-WPb. следует 
отметить, что по главным элементам (табл. 6) эти две группы парасланцев 
слабо различаются. Парасланцы участка куркиеки в меньшей степени 
обогащены элементами группы железа, тем не менее, общая геохими-

ческая специфика пород этого участка (см. ниже) роднит его с участком 
кильпола.

При геохимическом изучении терригенных осадков широко использу-
ются соотношения ряда несовместимых микроэлементов, что позволяет 
судить об условиях формирования пород в процессе осадконакопления,  
о составе источников сноса, а также проводить тектонические реконструк-
ции (McLennan et al., 1993; Bhatia, Crook, 1986; Сullers, 2002; Nath et al., 2000; 
и др.). на диаграмме th/sc — Zr/sc (рис. 46) точки состава исследуемых 
парапород всех участков располагаются в области слабодиффенцирован-
ных (нерециклированных) отложений, что в свою очередь по (McLennan 
et al., 1993) может свидетельствовать об активных тектонических условиях  
в области формирования осадков.

м.р.бхатия и к.а.в.крук (Bhatia, Crook, 1986) предложили ряд диа-
грамм по соотношению некоторых микроэлементов для реконструкции 
тектонических обстановок формирования граувакковых комплексов; на 
рис. 47 приведены две из них. соотношения la — th (рис. 47, а) и ti/Zr — 
la/sc (рис. 47, б) в парапородах различных участков показывают  сходную 

рис. 45. распределение рЭ в парапородах лахденпохской серии на участках кухка (а), 
куркиеки (б), кильпола (в), кузнечное (г).

открытые значки отвечают составу парагнейсов, залитые значки отвечают составу па-
расланцев

рис. 46. диаграммаth/sc — Zr/sc (McLennan et al., 1993) для парапород лахденпохской 
серии.условные обозначения — как на рис. 43
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тектоническую обстановку; на диаграммах большая часть парапород ло-
жится в поле континентальных островных дуг, а другая часть парапород, 
которая относится к участкам куркиеки и кильпола, располагается в поле 
океанических островных дуг. Последний факт можно объяснить влиянием 
основного по составу материнского источника. 

на диаграммах (рис. 47, а, б) выделяется группа парасланцев участка кух-
ка в связи с повышенным в них содержанием la, о чем говорилось выше. 
Подобная картина наблюдается и на треугольной диаграмме la — th — sc 
(Тейлор, Мак-Леннан, 1988), из которой также следует, что большинство 
парагнейсов располагаются вблизи состава гранодиоритового источника.  
о составе источника «сноса» (насколько это термин применим к туффитам) 
можно судить по ряду отношений несовместимых элементов. р.л.куллерс 
(Cullers, 2002) по соотношению th/co и la/sc выделяет поля для пород ис-
точника кислого и основного состава. во всех исследуемых нами парапо-
родах отношения th/co > 0,20, а la/sc > 1,0 (табл. 7), что означает влияние 
кислого источника. Подобная картина отражена на диаграмме la/th — hf 
(рис. 48, а), где составы нескольких парасланцев отвечают базитовому или 
смешанному источнику, а большая часть состава парапород обнаружива-
ет влияние кислого источника. наиболее наглядной относительно соста-
ва источника нам представляется тройная диаграмма th — hf — co (рис. 
48, б), где составы парапород образуют вытянутое поле вдоль оси th — co. 

Парагнейсы тяготеют к составу тоналита-трондьемита (вк), а парасланцы  
с некоторыми парагнейсами тяготеют к составу андезита (кк); один об-
разец отвечает составу базальта (ок).

в результате геохимического изучения парапород выявилось различие их 
состава на разных участках. на рис. 47 и 48 видно, что и парагнейсы и парас-
ланцы участков куркиеки и кильпола обособляются по составу от парапо-
род участков кухка и кузнечное в связи с более низким содержанием в них 
la, th, hf, а также Zr, что особенно видно из табл. 7 и на других диаграммах 
(рис. 44, 45). Это не связано с меланократовостью пород или содержанием 
в них sio2, а скорее указывает на тот факт, что по химизму комплекс пара-
пород участков куркиеки и кильпола относится к толеитовой серии, а ком-
плекс парапород участков кухка и кузнечное — к известково-щелочной се-
рии. Эти комплексы связаны по химизму с ассоциирующими ортопородами.

2.1.5. заключение

таким образом, на приведенном фактическом материале с помощью 
разных методик, дополняющих друг друга, была выявлена туфогенная при-
рода парапород лахденпохской серии Западного Приладожья, относимых 
к верхнему калевию. обзор имеющихся на сегодняшний день геохроноло-
гических данных свидетельствует о том, что верхнекалевийские  отложения 
Западного Приладожья и граничащего с ним региона пояса саво были 

рис. 47. дискриминантные диаграммы по (Bhatia, Crook, 1986) la — th (а) и ti/Zr — 
la/sc (б) для парапород лахденпохской серии.

Поля составов тектонических обстановок: a — океанические островные дуги,  
b — континентальные островные дуги, с — активные континентальные окраины, d — 
пассивные континентальные окраины.условные обозначения см. на рис. 43, залитыми 

значками обозначены парасланцы

рис. 48. диаграмма la/th — hf(а) по (Nath et al., 2000) и th — hf — co (б) по (Тейлор, 
МакЛеннан, 1988) для парапород лахденпохской серии.

(б) — вк — верхняя континентальная кора, кк — континентальная кора в целом, ок — 
океаническая кора.условные обозначения см. на рис. 47
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сформированы в интервале времени 1,95–1,92 млрд лет (Lahtinen et al., 
2010). Этот период совпадает по времени с закрытием океана Йормуа  
и возникновением свекофеннского океана (Melezhik, Hanski, 2012). ниж-
некалевийские отложения развиты преимущественно в сланцевом поясе 
хойтиайнен — янисъярви, а также в Центральной Финляндии. макси-
мальный возраст осадконакопления этих отложений неизвестен, но можно 
допустить, что он приближается к возрасту вулканитов сортавальской се-
рии или вулканитов тохмаярви (2,10 млрд лет) (Huhma, 1986). 

ладожская серия северного Приладожья на основе геохимических дан-
ных была разделена нами ранее (Котова и др., 2009) на две толщи, нижнюю 
и верхнюю. Предварительный геохимический анализ показал (Котова, 
Подковыров, 2015), что верхняя толща ладожской серии, также, как и лах-
денпохской, может иметь туфогенную природу. как известно (Дзоценидзе, 
1969), пирокластический материал способен перемещаться ветром на рас-
стояния до 100 км и более. термин туффит обозначает породу смешанно-
го состава (пирокластика+осадки), но т. к. наши метаосадки имеют явное 
геохимическое родство с пирокластикой, можно допустить, что большая 
часть изученных нами парапород (участки кухка, куркиеки, кильпола) 
представляют собой измененные или переотложенные туфы. таким об-
разом, проведенный геохимический анализ, в основном по главным эле-
ментам, позволил установить первичную туфогенную природу преоблада-
ющих в лахденпохской серии парагнейсов, а также парасланцев.

микроэлементный состав парасланцев обнаруживает геохимическое 
сходство с ассоциирующими ортосланцами, среди которых выделяются ан-
дезито-базальты типа oIb и базальты типа WPb. Парагнейсы, ассоциирую-
щие с соответствующей группой парасланцев, также обладают геохимиче-
скими различиями, что позволяет выделить туффиты известково-щелочной 
и туффиты толеитовой серий. в Приозерской зоне, в отличие от северных 
районов, выделяется вулканогенно-осадочный комплекс пород, предполо-
жительно аналогичный южносвекофеннским островодужным комплексам. 
в заключение можно отметить, что подобные комплексы пород, скорее все-
го, могли формироваться в условиях активных континентальных окраин.

2.2. литогеохимия терригенных отложений 
стратотипического разреза венда севера 
патомского нагорЬя, юг сибирской платформы

история формирования и возрастное положение осадочных и вулкано-
генно-осадочных комплексов неопротерозоя, широко развитых по южной 
периферии сибирской платформы, остаются предметом многолетних дис-

куссий (Семихатов, Серебряков, 1983; Станевич и др., 2006; 2007; Чумаков 
и др., 2007; Шибина и др., 2015). на юге средней сибири интерес для ис-
следователей представляют наиболее стратиграфически полные разрезы 
верхнего рифея-венда, распространенные в северной краевой зоне байка-
ло-Патомского нагорья (рис. 49, а), выделенные н.м.чумаковым с соав-
торами (2013) в стратотипический разрез патомского комплекса позднего 
протерозоя, включающий баллаганахскую, дальнетайгинскую, жуинскую 
и юдомскую (трехверстную) серии (рис. 49, б).

2.2.1. стратиграфия вендских отложений

Патомский комплекс рифей-венд-кембрийского возраста рассматри-
вается или как последовательность пассивной континентальной окраины 
(Чумаков и др., 2007), или же, в дальнетайгинское и жуинское время, как 
отложения задугового бассейна байкало-Патомской островодужной си-
стемы позднего протерозоя (Станевич и др., 2007). возраст верхней части 
разреза комплекса, включающей отложения дальнетайгинской и жуинской 
серий (решения.., 1989; стратиграфия нефтегазоносных...,2005), ранее от-
носимых к верхнему рифею (780–630 млн лет) (Станевич и др., 2007; На-
говицин и др., 2004), благодаря проведенным в последние годы палеонто-
логическим и изотопно-геохимическим исследованиям принимается как 
вендский (Воробьева и др., 2008; Голубкова и др., 2010; Чумаков и др., 2011; 
Кочнев и др., 2015а; Kuznetsov et al., 2013).

уринская свита, содержащая одноименный комплекс микрофосси-
лий, относимый к послеледниковым (доредкинским) отложениям ранне-
го венда или эдиакарским по международной стратиграфической шкале 
(Голубкова и др., 2010; Голубкова, Кузнецов, 2014; Кочнев и др., 2015а), входит 
в состав единой осадочной последовательности дальнетайгинской серии, 
начинающейся с ледниковых конгломерато-песчаных и алевритовых отло-
жений джемкуканской свиты и завершающейся морскими сланцево-кар-
бонатными толщами валюхтинской (уринской+каланчевской в уринском 
антиклинории) свиты (Чумаков и др., 2013; Подковыров и др., 2015). Значи-
тельные вариации изотопного состава углерода (от +8 до –12 ‰ δ13скарб) 
и вариации отношения 87sr/86sr в карбонатных породах дальнетайгинской 
и жуинской серий также свидетельствуют о вероятном вендском возрасте 
всей осадочной последовательности (Покровский и др., 2006; 2010; Чумаков, 
2011; Чумаков и др., 2011; Melezhik et al., 2009).

в этой связи особый интерес представляет реконструкция обстановок 
терригенного литогенеза, состава пород областей сноса и геодинамических 
режимов формирования терригенных отложений Патомского комплекса  
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в позднерифейское (мариинское), в дальнетайгинское и жуинское время. 
согласно данным изучения возрастов обломочных цирконов рифей-венд-
ских отложений севера байкало-Патомского складчатого пояса (Powerman 
et al., 2015), областями сноса осадков мариинской свиты и нижней части 
осадочной последовательности дальнетайгинской серии (до валюхтинской 
свиты) могли служить раннедокембрийские комплексы внутренних районов 
сибирской платформы. для вышележащих отложений венда (валюхтинская 
свита, <610 млн лет; жуинская серия и юдомский комлекс) форландового 
бассейна преобладает вклад позднедокембрийских источников, которыми 
могли являться магматические комплексы коллизионного байкало-муй-
ского орогена (Powerman et al., 2015) или же островодужные комплексы кон-
вергентной вендской окраины кратона (Станевич и др., 2006; 2007). 

вариации изотопного состава неодима терригенных отложений балла-
ганахской и большей части дальнетайгинской серий характеризуются зна-
чениями εnd(t) от ‒19,4 до –16,3 (Чугаев и др., 2017) и по данным получен-
ным в иггд ран от –21,3 до –18,8 (ковач в.П, перс. сообщ.), что также 
свидетельствует о формировании отложений нижней части разреза венда 
байкало-Патомского пояса главным образом за счет разрушения ран-
непротерозойской коры сибирского кратона. выше по разрезу, начиная  
с пород хомолхинской (валюхтинской) свиты, выявлено резкое измене-
ние начального изотопного состава неодима (εnd(t) –8,3…–2,0), которое 
отвечает смене режима осадконакопления пассивной континентальной 
окраины на форландовый бассейн. на этом позднем этапе развития, по-
мимо сноса материала с сибирского кратона в Патомский палеобассейн, 
поступало и вещество ювенильной неопротерозойской коры, предположи-
тельно при разрущении вендских интрузий байкало-муйского пояса (Чу-
гаев и др., 2017).

мариинская свита, завершающая позднерифейский цикл седиментоге-
неза в пределах северной части Патомского нагорья, представлена в разрезе 
р. жуя (рис. 49, б; разрез 310) переслаиванием пакетов серых песчанистых 
известняков и темно-серых мергелей с прослоями полевошпат-кварцевых 
песчаников и серых слабоуглеродистых сланцев общей мощностью до 250 
м (стратиграфия нефтегазоносных.., 2005). отложения свиты формирова-
лись в мелководном морском бассейне в условия активной динамики во-
дной среды.

Полный разрез дальнетайгинской серии на севере Патомского прогиба 
(р. жуя, мал. Патом, рис. 49, а) включает отложения джемкуканской (боль-
шепатомской), баракунской и валюхтинской свит (Чумаков и др., 2007; Ши-
бина и др., 2012). в составе джемкуканской свиты (р. жуя, рис. 49, б, раз-
рез 311) выделяются пачки чередования серых и темно-серых  кварцевых 

рис. 49. а — расположение изученных разрезов верхнего рифея-венда севера 
Патомского нагорья;1 — мариинская свита, 2 — джемкуканская свита,  

3 — баракунская и валюхтинская свиты, 4 — уринская и никольская свиты.
б — стратиграфическая колонка по (Воробьева и др., 2008;Леонов, Рудько, 2012) с изме-
нениями, положение и номера изученных разрезов:1 — гляциальные отложения, 2 — 
карбонатная брекчия, 3 — конгломераты, 4 — песчаники, 5 — алевролиты и глинистые 
сланцы, 6 — известняки, 7 — чередование песчаников и ивестняков, 8 — оолитовые  
и 9 — строматолитовые известняки, 10 — доломиты, 11 — венчающие доломиты, 12 — 

мергели
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 песчаников, черных алевролитов и углеродистых сланцев. в основании 
свиты преобладают по мощности песчаные породы, а в верхней части раз-
реза алевролиты и сланцы. в основании свиты присутствует пласт конгло-
мератов с линзами карбонат-кварцевых песчаников мощностью 7–10 м.  
в составе обломочного материала преобладают известняки подстилающей 
толщи, но встречаются гальки и мелкие валуны гранитов и кварца, а так-
же гнейсы и метаморфизованные песчаники и другие породы фундамента 
сибирской платформы. особенностью таких конгломератов является по-
стоянное присутствие обломков карбонатных пород подстилающей мари-
инской свиты. массивное и беспорядочное сложение этих образований, 
а также обилие оползневых текстур напоминают отложения, характерные 
для прибрежных и подводных дельт с крутыми склонами и различными ви-
дами оползневых масс, пастообразных и разжиженных потоков. суммар-
ная мощность свиты 450–470 м.

баракунская свита (р. жуя, рис. 49, б, разрез 312) представлена чере-
дованием пачек, сложенных преимущественно темными известняками  
и черными сланцами. При этом в известняковых пачках часто встречают-
ся прослои сланцев, а в сланцевых пачках обычны прослои известняков. 
в основании свиты представлен пласт доломитов (венчающие постледни-
ковые доломиты) (Чумаков и др., 2013) до нескольких метров мощностью. 
венчающие доломиты вверх по разрезу сменяются черными глинистыми 
известняками и известковистыми сланцами в переслаивании с серыми пи-
ритизированными известковистыми песчаниками с отдельными пачками 
темных алевро-аргиллитов общей мощностью до 100 м. в средней части 
свиты преобладают черные алевритистые сланцы с тонкими прослоями 
черных плитчатых известняков, доломитистых известняков и линзами из-
вестняковых конглобрекчий, а также встречаются прослои черных извест-
ковистых песчаников. в кровле свиты преобладают черные тонкоплит-
чатые известняки с прослоями глинистых известняков и известковистых 
сланцев. общая мощность свиты достигает 900–1000 м. отложения свиты 
представляют собой трансгрессивный комплекс морских шельфовых от-
ложений со сменой мелководных обстановок умеренно глубоководными, 
застойными обстановками открытого морского бассейна.

валюхтинская свита (уринская и каланчевская свиты в уринском анти-
клинории, рис. 49, б) (стратиграфия нефтегазоносных.., 2005) имеет двуч-
ленное строение. нижняя подсвита в разрезах р. ура (рис. 49, б, разрез 984) 
представлена тонким переслаиванием темно-серых аргиллитов и алевро-
литов с подчиненными прослоями серых песчаников. в кровле подсвиты 
общей мощностью до 300–350 м среди черных филлитовидных аргиллитов 
появляются прослои (0,5–1,0 м) черных мергелей и известняков. мета-

морфизованные аргиллиты свиты по результатам рентгеновского изучения 
сложены агрегатами мусковита, хлорита, кварца и биотита с варьирующей 
примесью альбита, пирита, органического вещества, рудных минералов  
и акцессорных апатита и сфена. накопление песчано-глинистых и карбо-
натных осадков нижней части валюхтинской свиты происходило в гидро-
динамически пассивных условиях нижней литорали морского бассейна  
с эпизодами застойного аноксического (бескислородного) режима (Неме-
ров, Станевич, 2001; Станевич и др., 2007; Подковыров и др., 2015).

верхняя часть валюхтинской свиты (каланчевская свита) сложена в ос-
новании разреза ритмично переслаивающимися темно-серыми алевроар-
гиллитами и мелкозернистыми граувакковыми песчаниками, количество 
которых возрастает вверх по разрезу. в кровле подсвиты пребладают серые 
средне- и грубослоистые кварцево-полимиктовые песчаники с карбонат-
ным цементом и алевролиты с редкими прослоями темно-серых аргилли-
тов (стратиграфия нефтегазоносных.., 2005). мощность верхней подсвиты 
400–450 м, она представляет собой регрессивный комплекс молассоидных 
осадков со сменой шельфовых отложений мелководными по мере отсту-
пления морского бассейна.

никольская свита жуинской серии залегает на подстилающей калан-
чевской (уринский антиклинорий) или валюхтинской (нижнее течение 
р. малый Патом, рис. 49, б, разрез 983) свитах без признаков несогласия, 
но заметно отличается от них по литологическому составу (стратиграфия 
нефтегазоносных.., 2005). в основании свиты (куллекинские слои) пре-
обладают серые полевошпат-кварцевые песчаники и алевролиты (70–150 
м), выше они постепенно замещаются серыми аргиллитами (100–120 м)  
и переслаиванием пестроцветных мергелей с прослоями серых онколи-
товых известняков. минеральный состав аргиллитов свиты отличается от 
аргиллитов валюхтинской свиты лишь в целом несколько меньшим содер-
жанием примеси органического вещества и эпигенетического пирита.

Полная мощность никольской свиты в районе устья р. мал. Патом до-
стигает 300 м, а в уринской антиклинали — 550–600 м (стратиграфия не-
фтегазоносных.., 2005). разрез свиты представляет собой трансгрессивную 
последовательность, где отложения прибрежных остановок с высокой ги-
дродинамической активностью сменяются глинисто-карбонатными осад-
ками спокойных обстановок нижней литорали мелководного морского 
бассейна.

ченчинская свита завершает разрез жуинской серии. ее распростране-
ние приурочено к приплатформенным частям Патомского нагорья. свита 
сложена карбонатными, в том числе биогермными породами, формиро-
вавшимися на мелководном морском шельфе. граница между никольской 
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и ченчинской свитами проводится по появлению в разрезе массивных 
светлых или розовых известняков. свита общей мощностью около 400 м, 
перекрывается кварцевыми песчаниками жербинской свиты.

2.2.2. литогеохимическая характеристика терригенных отложений

реконструкция условий осадконакопления,определение вероятного 
состава пород источников сноса и анализ геодинамических обстановок 
формирования метаморфизованных терригенных отложений нижнего 
венда северной части Патомского нагорья базируются на анализе петро- 
и геохимических характеристик пород. валовый химический анализ по-
род выполнен в игг уро ран методом рФа (аналитики н.П.горбунова 
и г.с.неупокоева). содержания редких и редкоземельныхэлементов опре-
делены методом IcP-msв игг уро ран под руководством ю.л. ронкина 
(аналитики о.П. лепихина, о.ю.Попова и г.а.лепихина). точность ана-
лиза составляет в среднем 2–7 %. достоверность полученных данных под-
тверждена также анализом дубликатов, отобранных случайным образом.

для реконструкции первичного состава пород и расшифровки геодина-
мических обстановок формирования отложений использован ряд широко 
известных классификационных и дискриминантных диаграмм (Неелов, 
1980; Roser, Korsh, 1986; Bhatia, 1983; Bhatia, Crook, 1986). интенсивность 
процессов выветривания исходных пород на водосборах и тем самым  
в какой-то мере и климат могут быть оценены по вариациям индекса хими-
ческого изменения пород cIa = [аl2о3/(аl2o3 + сао* + na2o + K2o)]×100, 
мол. кол. (Nesbitt, Young, 1982). как правило, слабовыветрелые породы,  
а также кварцевые песчаники характеризуются значениями cIa порядка 
50–60, умеренно выветрелые — значениями в диапазоне 60–75, тогда как 
сильно выветрелые, глинистые разности имеют cIa более 75.

для реконструкции литохимического состава этих пород были исполь-
зованы 52 силикатных анализа, приблизительно в равных пропорциях для 
разных свит. Представительные химические анализы и значимые геохими-
ческие параметры образцов отдельных свит приведены в табл. 8 (главные 
элементы) и в табл. 9 (малые элементы). в качестве классификационной 
литохимической основы (рис. 50, а) использована диаграмма а.н.неелова 
(1980), на которой величины a, b и k приведены в вес.%, а выделенные гра-
ницы полей нанесены методом экстраполяции. 

в отложениях мариинской свиты, залегающей в основании изученной 
последовательности, наряду с преобладающими олигомиктовыми и по-
лимиктовыми песчаниками отмечается также присутствие алевролитов. 
отложения вышележащей джемкуканской свиты представлены широким 

спектром осадочных пород — кварцевыми песчаниками, алевролитами  
и глинами. вариации валовых составов пород баракунской свиты по пара-
метрам a, b и k (рис. 50, а, б) несущественно отличаются от джемкуканской 
свиты, а пониженная железистость (мафичность) пород этой свиты делает 
их еще более сходными с джемкуканской свитой. Это, в свою очередь, по-
зволяет предположить близкие по составу и уровню выветривания источ-
ники сноса для терригенных осадков, залегающих в нижней части дальне-
тайгинской серии.

терригенные породы уринской свиты представлены полимиктовыми 
песчаниками и алевролитами, а отложения вышележащей никольской сви-
ты в основном алевролитами. Породы нерасчлененной валюхтинской сви-
ты разрезов р. мал. Патом по своим петрохимическим характеристикам 
(Котова, Подковыров, 2016) соответствуют алевролитам и аргиллитам (рис. 
50, а) и отличаются от уринской свиты отсутствием песчаников и присут-
ствием аргиллитов, т.е. имеют в целом более глинистый состав осадков.

рис. 50. диаграммы состава (а — классификационная) и (б — относительной 
щелочности) для позднепротерозойских осадков севера Патомского нагорья.

в основу диаграмм положена классификация а. н. неелова (1980); геохимические па-
раметры: a =al2o3/sio2, b = fe2o3*+mgo+cao, k = K2o/(K2o+na2o), приведены в вес. 
%.fe2o3* =fe2o+fe2o3. Поля: I — кварцевые и олигомиктовые песчаники, II — поли-
миктовые и граувакковые песчаники, III — алевролиты, IV — аргиллиты, V — глины 
(глиноземистые аргиллиты). на рис. 50а пунктирными линиями показаны поля вул-
канитов риодацитового (р), дацитового (д) и андезитового (а) составов; наклонная 
линия отделяет слабожелезистые (слабокарбонатистые) составы от железистых (карбо-
натистых). на рис. 50, б вертикальная линия соответствует величине na2o/K2o = 1.ус-
ловные знаки отвечают свитам: 1 — мариинская, 2 — джемкуканская, 3 — баракунская, 

4 — уринская, 5 — валюхтинская (нерасчлененная), 6 — никольская
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соотношение щелочей для всего комплекса терригенных пород име-
ет определенную закономерность (рис. 50, б). Песчаные разности пород 
относятся к натровой серии, а глинистые разности — к калиевой серии. 
общая щелочность осадков (параметр n по а.н.неелову) имеет похожую 
закономерность: песчаные разности пород относятся к малощелочному 
классу, а глинистые разности — к умереннощелочному классу. 

При сравнении петрохимического состава пород изученных свит от-
мечаются вполне определенные различия. составы терригенных пород 
нижней части разреза (мариинская, джемкуканская, баракунская свиты) 
в целом отличаются от состава пород верхней части разреза (уринская, 
валюхтинская, никольская свиты) своей в среднем более низкой мелано-
кратовостью (рис. 50, а, 51, а) и преобладанием натрия над калием, за ис-
ключением пород баракунской свиты, где соотношение щелочей варьирует 
(рис. 50, б).

терригенные породы нижней части разреза являются в целом слабо-
карбонатистыми, содержание cao не превышает 2,0  % (рис. 51, б), что 
свойственно и алевроаргиллитам валюхтинской свиты. к наиболее кар-
бонатистым породам (cao =2,0–3,5 вес.% и более) относятся алевролиты 
никольской свиты и, что характерно, песчаные разности пород уринской 
свиты (рис. 50, а); при этом по мафичности и титанистости глинистые 
разности пород верхней части разреза идентичны (рис. 51, а). одной из 

особенностей состава пород уринской свиты является повышенное содер-
жание в них P2o5 (0,18–0,56 вес.%) по сравнению с породами других свит 
изученных разрезов (табл. 8).

анализ геодинамических обстановок формирования изученных отло-
жений рифея и венда на классификационной диаграмме K2o/na2o- sio2 
(Roser, Korsch, 1986) показывает (рис. 52), что алевроаргиллиты всех выде-
ляемых серий ложатся в поле активных континентальных окраин. составы 
песчаников большинства изученных свит также соответствуют обстанов-
кам активных континентальных окраин, и только песчаники джемкукан-
ской свиты могут отвечать условиям пассивной континентальной окраины.
По соотношению щелочей, как было показано выше (рис. 50, б), практиче-
ски все песчаники относятся к натровой серии (K2o/na2o< 1), а большин-
ство алевроаргиллитов — к калиевой серии (K2o/na2o> 1).

вариации величины cIa (рис. 53) отражают особенности минерально-
го состава пород. так, наиболее кварцевые разности обладают минималь-
ной величиной cIa (50–55), и точки их составов приближены к верши-
не cn, а наиболее глинистые разности обладают наибольшей величиной 
cIa, достигающей 75. алевролиты никольской свиты характеризуются от-
носительно небольшой величиной cIa (55–65) за счет повышенного со-
держания caо в их составе. Значения cIa алевроаргиллитов (55–75, табл. 

рис. 51. вариационные диаграммы tio2 и cao относительно мафичности (fe2o3* + 
mgo) пород для позднепротерозойских осадков севера Патомского нагорья.

Поля на рис. 51, а отвечают тектоническим обстановкам: a — океанические островные 
дуги, b — континентальные островные дуги, c — активные континентальные окраины, 

d — пассивные окраины по (Bhatia, 1983). условные обозначения см. на рис. 50

рис. 52. тектоническая дискриминационная диаграмма K2o/na2o — sio2 (Roser, 
Korsch, 1986) для позднепротерозойских осадковсевера Патомского нагорья.

Поля: Pm — пассивные континентальные окраины, acm — активные континенталь-
ные окраины, arc — океанические островодужные окраины. условные обозначения 

см. на рис. 50
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8) изученных разрезов существенно не различаются, оставаясь для бескар-
бонатных пород в пределах характерных для глинистого материала кон-
тинентальных кор выветривания холодного и умеренного климата, а для 
уринской свиты— семиаридного, возможно и нивального, климата.

геохимические характеристики, включающие отношения ряда редких 
несовместимых элементов в составе осадочных пород (Тейлор, Мак-Леннан, 
1988; McLennan et al., 1993; и др.), могут быть использованы для рекон-
струкции тектонических режимов областей сноса, определения состава ис-
точника сноса и других особенностей осадконакопления. Положение то-
чек состава исследуемых пород (табл. 9) на диаграмме Zr/sc — th/sc (рис. 
54, а) может свидетельствовать о том, что, во-первых, обогащенные цирко-
нием (Zr/sc> 20) песчаники мариинской и джемкуканской свит относятся 
к рециклированным (переотложенным) осадкам, сформированным в ус-
ловиях пассивной континентальной окраины (trailling edge по (McLennan 
et al., 1993)). во-вторых, вариации th/sc отношения также могут свиде-
тельствовать о геохимическом сходстве состава источников для осадков 
нижней части разреза (тех же мариинской и джемкуканской свит), которые 
отличаются от состава источников сноса для осадков верхней части разре-
за (уринской и никольской свит). линия тренда, обозначающая вариации 
состава источника, отвечает по (McLennan et al., 1993) изверженной при-
роде пород областей сноса, что соответствует активным континентальным 
окраинам. 

Положение точек состава исследуемых пород на диаграмме la/sc — th/
co (рис. 54, б) свидетельствует прежде всего о том, что исследуемые осад-

ки вышеназванных свит образовались в целом за счет кислого источника 
сноса, но различного по составу. более низкие отношения la/sc и th/
co (рис. 54, б), а также th/sc (рис. 54, а) отмечаются в осадках уринской  
и никольской свит, что говорит о несколько менее кислом составе источ-
ника для осадков верхней части разреза по сравнению с кислым источни-
ком для осадков нижней части разреза. на диаграмме la/th — hf (Floyd, 
Leveridge, 1987), хотя не не столь четко, прослеживается эта же тенденция.

на тройной диаграмме th-hf-co (рис. 55, а) породы мариинской  
и джемкуканской свит обнаруживают заметные вариации состава вокруг 
метки верхней континентальной коры; при этом песчаники отклоняются к 
вершине hf (влияние обломочного циркона), а алевролиты к вершине th. 
точки состава осадков уринской и никольской свит группируются у метки 
континентальной коры в целом или смещены к вершине co и при этом об-
разуют свои локальные поля.

на тройной диаграмме la — th — sc (рис. 55, б) точки состава осадков 
мариинской и джемкуканской свит ложатся между составом гранита (Gr) 
и сланца (Paas) и по (Сullers, 1994) могли иметь как гнейсо-гранитный, так 
и смешанный источник. состав осадков уринской свиты тяготеет к составу 
андезита (an), но вряд ли отвечает базитовому источнику, как следует из 
работы (Сullers, 1994). на рис. 55, б показаны поля тектонических обста-
новок по (Bhatia, Crook, 1986), откуда следует, что терригенные отложения 

рис. 53. диаграммаcIa: a-cn-K = [(al2o3-(ca+na2o)-K2o, вмол. колл.] (Nesbitt, 
Yong, 1982) для позднепротерозойских осадков севера Патомского нагорья.условные 

обозначения см. на рис. 50

рис. 54. двойные дискриминационные диаграммы отношений ряда редких элементов 
для позднепротерозойских осадков территории.

(а)— Zr/sc — th/sc (mclennan et al., 1993), (б) — la/sc — th/co (Cullers, 2002).
условные знаки отвечают свитам: 1 — мариинская, 2 — джемкуканская,3 — уринская, 

4 — никольская
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джемкуканской свиты формировались в условиях пассивной континен-
тальной окраины, а осадки мариинской свиты, вероятно, в более актив-
ных тектонических обстановках типа континентальных островных дуг по 
(Bhatia, Crook, 1986).

на другой дискриминантной диаграмме th — sc — Zr/10 этих же авто-
ров (Bhatia, Crook, 1986) кварцевые разности пород мариинской и джем-
куканской свит ложатся в поле пассивных континентальных окраин (d), 
алевролиты этих же свит и алевролиты никольской свиты ложатся в поля 
активных континентальных окраин (с) и континентальных островных дуг 
(b), а осадки уринской свиты ложатся в поле океанических островных дуг 
(a), но ближе к границе континентальных островных дуг (b), как и на рис. 
55, б. таким образом, наблюдается определенная тенденция в различии 
тектонических обстановок формирования отложений, в целом не противо-
речащая результатам, полученным по главным элементам (рис. 51, а и 52).

на рис. 56 показано распределение рЗЭ в породах разных свит. общая 
картина распределения рЗЭ в осадках мариинской (рис. 56, а) и джемку-
канской свит (рис. 56, б) идентична. алевролиты обладают большим сум-
марным содержанием рЗЭ по сравнению с песчаниками; в области лрЗЭ  
и те и другие разности обнаруживают сходство с Paas по соотношению 

этих элементов. По содержанию трЗЭ не только песчаники, но и алевро-
литы обеднены по сравнению с Paas. разброс значений суммарного со-
держания трЗЭ связан, по-видимому, с различной степенью выветривания  
и рециклирования («вызревания») осадков. особенно значительные вари-
ации содержания трЗЭ наблюдаются в осадках мариинской серии (рис. 56, 
а), отражающие также и различие в составах пород областей сноса. так, 
к составу Paas более всего приближается наиболее мафичный по составу 
алевролит мариинской свиты (табл. 9, ан. 2).

Песчаники и алевролиты уринской свиты по распределению рЗЭ (рис. 
56, а) имеют сходный спектр и по вариациям суммарного содержание рЗЭ 

рис. 55. тройные дискриминационные диаграммы th — hf — co (а) и la — th — sc 
(б) для позднепротерозойских осадков севера Патомского нагорья.

Звездочки обозначают: на рис. 55, а — uc — верхняя континентальная кора, tc — кон-
тинентальная кора в целом, oc — средняя океаническая кора (Тейлор, Мак-Леннан, 
1988); на рис. 56, б — Paas — постархейский средний австралийский сланец, an — ан-
дезит по (Тейлор, Мак-Леннан, 1988) и Gr — гранит (Lopez et al., 2005). Поля на рис. 55, б 
отвечают тектоническим обстановкам: a — океанические островные дуги, b — конти-
нентальные островные дуги, c — активные континентальные окраины, d — пассивные 
континентальные окраины (Bhatia, Crook, 1986). условные обозначения см. на рис. 54

рис. 56. распределение рЗЭ в позднепротерозойских осадков севера Патомского 
нагорья.

свиты: а — мариинская, б — джемкуканская, в — уринская, г — никольская. Залитыми 
значками обозначен состав пород (анализов) представленных в таблицах. состав пород 

нормализован к составу хондрита по (Тейлор, Мак-Леннан, 1988)



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

126 127

Глава 2. Стратиграфические и литологические реконструкции...

различаются незначительно. исключение представляет одна проба (табл. 9, 
ан. 6) с наиболее высокими содержаниями лрЗЭ и трЗЭ, чем она значитель-
но отличается также от Paas, что обусловлено, по-видимому, повышенным 
содержанием P2o5 за счет значительной примеси апатита в породе (табл. 8, 
ан. 6). спектр распределения рЗЭ преобладающих осадков уринской свиты 
(рис. 56, в) имеет пологий характер и отличен от Paas в области лрЗЭ, но 
аналогичен в области трЗЭ и в целом приближается к спектру распределе-
ния рЗЭ в магматических породах. достаточно сходный состав по рЗЭ урин-
ских осадков может свидетельствовать, что они имели однородный источник 
сноса в отличие от осадков мариинской и джемкуканской свит. алевролиты 
никольской свиты (рис. 56, г) однородны по составу и характеру распреде-
ления рЗЭ и наиболее приближены к составу Paas, о чем говорилось выше.

вариации содержаний ряда рЭ для разных свит, нормированные  
к Paas, приведены на спайдер-диаграммах (рис. 57). в составе осадков ма-
риинской (рис. 57, а) и джемкуканской свит (рис. 57, б) обнаруживаются 
одинаковые закономерности. в песчаниках содержание всех рЭ, как пра-
вило, ниже, чем в Paas, в несколько раз; в алевролитах — по-разному, при 
этом отмечается увеличение sc, Ga, ba и th по сравнению с Paas в разных 
пропорциях. Заслуживает особого внимания аномальное содержание sr  
в песчаниках мариинской свиты, в 6–9 раз превышающее содержание sr 
в Paas, обусловленное, вероятно, примесью карбонатов первично араго-
нитового состава, что в целом характерно для рифей-вендских отложений 
Патомского нагорья (Подковыров, 2001). алевролиты уринской свиты (рис. 
57, в), также как и никольской (рис. 57, г), обогащены в 1,5–2 раза sc, cr 
и ni по сравнению с Paas, а концентрации большинства остальных ред-
ких элементов в алевролитах и песчаниках уринской свиты близки к Paas 
или занижены в 2–3 раза. интересно отметить небольшую (в два с лиш-
ним раза по сравнению с Paas) иттриевую аномалию в образце алевролита 
уринской свиты, обогащенного лантаноидами (рис. 56, в, табл. 9, ан. 6).

2.2.3. заключение

результаты изучения геохимического состава терригенных пород  
в верхнерифейских(?)-нижневендских отложениях Патомского нагорья 
позволили сделать следующие выводы. осадочные образования нижней 
части изученного разреза (мариинская, джемкуканская и баракунская сви-
ты) заметно отличаются по составу от пород верхней части (валюхтинская, 
уринская, никольская свиты), что обусловлено в первую очередь различи-
ем состава пород источников сноса и лишь в некоторой степени вариация-
ми климатических и геодинамических обстановок осадконакопления.

отмечается сходство терригенных пород джемкуканской и баракун-
ской свит и отчасти мариинской свиты по широким вариациям состава, 
от кварцевых песчаников до глин, хотя в выборке пород мариинской сви-
ты отмечено отсутствие зрелых тонкозернистых осадков. алюмосилико-
кластические отложения этих нижних свит характеризуются своей низкой 
меланократовостью (fe2o3 + mgo), варьирующим содержанием титана  
и преобладанием натрия над калием.  

терригенные образования верхних свит изученного разреза (валюхтин-
ской, уринской, никольской) в целом близки между собой по относитель-
ной однородности состава и представлены в основном алевролитами и алев-
роаргиллитами; только в отложениях уринской свиты присутствуют также 
полимиктовые песчаники. состав отложений этих свит  характеризуется рис. 57. спайдер-диаграммы по рЗ для позднепротерозойских осадков севера 

Патомского нагорья. условные обозначения см. на рис. 56
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повышенной мафичностью, титанистостью, по сравнению с подстила-
ющими свитами, и принадлежностью к калиевой серии осадков. терри-
генные породы никольской и частично уринской свит отличаются также 
повышенной карбонатистостью. геохимические характеристики пород 
уринской и никольской свит в целом указывают на вероятное присутствие 
в источниках сноса вулканитов среднего состава. 

геохимические характеристики терригенных пород мариинской, джем-
куканской и баракунской свит свидетельствует в пользу осадочного ре-
циклирования пород источников сноса, которые имели в целом кислый 
субгранитоидный состав, сходный со средним составом верхней континен-
тальной коры. исходя из петрохимических характеристик и наблюдаемых 
вариаций распределения редких и редкоземельных элементов в породах 
мариинской и джемкуканской свит, можно предположить, что они фор-
мировались за счет близкого по составу источника сноса. Поэтому нельзя 
исключать ранневендский возраст мариинской свиты, относимой в реги-
ональных стратиграфических шкалах к позднерифейским отложениям. 
другим дискуссионным вопросом является стратиграфическое положе-
ние уринской и каланчевской свит в разрезе дальнетайгинской серии. Эти 
свиты, исходя из nd-изотопных геохимических данных (Чугаев и др., 2017; 
Powerman et al., 2015), возможно могут являтся базальными отложениями 
следующего осадочного цикла.

имеющиеся геохронологические данные (Чумаков и др., 2011; 2013; Чу-
гаев и др., 2017; Powerman et al., 2015) свидетельствуют, что на раннем этапе 
формирования патомского комплекса (верхи баллаганахской и дальнетай-
гинская серии до отложений валюхтинской свиты) главным источником 
сноса служили породы раннедокембрийского кристаллического фунда-
мента пассивной континентальной окраины сибирской платформы. на 
позднем этапе развития, начиная с отложений валюхтинской свиты (<610 
млн лет, Powerman et al., 2015), маркирующей переход к формированию 
коллизионного форландового бассейна, помимо сноса материала с си-
бирского кратона, в Патомский палеобассейн поступало и вещество юве-
нильной неопротерозойской коры предположительно байкало-муйского 
орогенного пояса (Чугаев и др., 2017; Powerman et al., 2015). в этой связи сле-
дует отметить, что терригенные породы венда севера Патомского нагорья 
значительно отличаются от более зрелых калиевых песчано-глинистых ас-
социаций вендского бассейна непско-ботуобинской антеклизы (Подковы-
ров и др., 2015; Котова, Подковыров, 2016), относимого к пассивной окраине 
сибирской платформы. 

2.3. органостенные микрофоссилии в 
верхнедокембрийских отложениях внУтренних 
районов сибирской платформы

в период интенсивных микропалеонтологических исследований 
1980-х  гг., сопровождавших поиски месторождений углеводородов,  
в терригенных отложениях непского горизонта внутренних районов си-
бирской платформы было найдено своеобразное сообщество крупных 
акантоморфных микрофоссилий, которое было описано как комплекс 
IIIб (Волкова и др., 1980; решение четвертого..., 1989; и др.). на ранних 
этапах изучения эти микроорганизмы были ошибочно отнесены к раз-
ным видам нижнекембрийского рода Baltisphaeridium (Пятилетов, 1980; 
Файзулина и др., 1982; Рудавская, 1985; Рудавская, Васильева, 1989; и др.). 
Позднее некоторые орнаментированные микрофоссилии были пере-
изучены (Колосова, 1991; Moczydłowska et al., 1993; Moczydłowska, 2005),  
а вся видовая ассоциация IIIб комплекса была сопоставлена с эдиакар-
ской биотой формации Пертататака южной австралии (Moczydłowska et 
al., 1993; 2005). опубликованные данные, без сомнения, имели большое 
научное значение, однако касались лишь единичных таксонов, обнару-
женных на отдельных уровнях. 

При дальнейшем, более детальном изучении были выделены разноо-
бразные по таксономическому составу комплексы микрофоссилий (Голуб-
кова и др., 2010), позволившие обосновать верхневендский возраст верхней 
части непского горизонта, а также провести корреляцию вмещающих от-
ложений (Голубкова, Кузнецов, 2014; Кочнев и др., 2015а). однако сопоставле-
ние некоторых характерных таксономических ассоциаций вызвало нема-
лые трудности из-за фрагментарности имеющегося палеонтологического 
материала, а также отсутствия ясной картины стратиграфического и лате-
рального распространения микрофоссилий в регионе. для восполнения 
существующих пробелов авторами было проведено детальное изучение 42 
разрезов скважин, вскрытых глубоким бурением на территории непско-
ботуобинского, Предпатомского, сюгджерского и анабарского районов 
(рис. 58). 

в региональной стратиграфической схеме, разработанной для верхнедо-
кембрийских отложений внутренних районов сибирской платформы, было 
выделено 4 горизонта: вилючанский, непский, тирский и даниловский. (ре-
шения четвертого…, 1989; стратиграфия нефтегазоносных…, 2005). граница 
венда и кембрия проведена в верхней части даниловского горизонта по по-
явлению мелкораковинных окаменелостей первой зоны томотского яруса N. 
sunnanginicus. базальные слои даниловского горизонта содержат  древнейшие 
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скелетные остатки Cambrotubulus sp., характерные для отложений моложе 
550 млн лет (Кочнев, Карлова, 2010). нижележащие толщи тирского гори-
зонта относительно уверенно коррелируются с хатыспытской свитой оле-
некского поднятия, содержащей верхневендские мягкотелые организмы 
(стратиграфия нефтегазоносных…, 2005). возраст этих находок на восточ-
но-европейской платформе оценивается в пределах 560–550 млн лет (Grazh-
dankin, 2014). в верхней части непского горизонта обнаружены карбонатные 
породы с аномально низкими значениями δ¹³с до –11 ‰ (рис. 59) (Кочнев  
и др., 2018). Этот стратиграфический интервал сопоставляется с аналогич-
ным в жуинской серии Патомского прогиба и с глобальным c-событием Шу-
рам-вонока. возраст этого события оценивается в пределах 560(?580)—550 
млн лет (Голубкова, Кузнецов, 2014 и ссылки в этой работе). таким образом, 
верхняя часть непского горизонта относится еще к верхнему венду. ниже-
лежащие отложения бесюряхской свиты охарактеризованы положительным 
экскурсом δ¹³с (до +6 ‰; рис. 59), что позволяет сопоставить нижнюю часть 
непского горизонта в его наиболее полных разрезах с верхней частью даль-
нетайгинской серии Патомского прогиба. возраст дальнетайгинской серии 
на основании хемостратиграфических данных и наличия ледниковых отло-
жений оценивается в интервале 580–640 млн лет (Чумаков и др., 2013). таким 
образом, граница нижнего и верхнего венда с определенной долей услов-
ности проводится внутри непского горизонта. нижний возрастной предел 
анализируемых в работе отложений определяется по наиболее молодым об-
ломочным цирконам (около 700 млн лет) из диамиктитов конгломератовой 
толщи, которые сопоставляются с гляциоэпизодами стерт (670–660 млн лет) 
или марино (650–635 млн лет) (Кочнев и др., 2015б).

осадочная последовательность верхнего докембрия на изученной тер-
ритории сложена терригенными породами, сменяющимися вверх по 

рис. 58. район исследований (а) и местоположение изученных скважин (б) на схеме 
структурно-фациального районирования сибирской платформы (стратиграфия 

нефтегазоносных..., 2005).
а — граница сибирской платформы; б — граница непско-ботуобинской антеклизы; в — от-
сутствие вендских отложений; г — граница фациальных регионов; д — граница фациаль-
ных районов; е — граница фациальных зон; ж — индексы фациальных регионов, районов, 
зон: 1.1 — ангаро-ленский район ангарского региона, 2 — байкало-Патомский регион,  
2.1 — байкальский район, 2.2 — Патомский район, 2.3 — Предпатомский район, 2.3.1 — 

нюйско-Пелейдуйская зона, 2.3.2 — вилючанская зона, 2.3.3 — березовская зона, 3 — ка-
тангско-ботуобинский регион, 3.1 — катангский район, 3.2 — непско-ботуобинский рай-
он, 3.2.1 — гаженская зона, 3.2.2 — Приленско-непская зона, 3.2.3 — ботуобинская зона,  
4.1 — сюгджерский район турухано-сюгджерского региона, 5 — анабаро-алданский реги-
он, 5.1.1 — куонамская зона анабарского района, 5.2.1 — синская зона алданского района; 
и — положение анализируемых в работе скважин: 1 — чайкинская-279, 2 — чайкинская-367, 
3 — верхненюйская-780, талаканская площадь: 4 — 801, 5 — 803, 6 — 804, 7 — 806, 8 — 808, 
9 — 809, 10 — 815, 11 — 823, 12 — 824, 13 — 826, нижнехамакинская плошадь: 14 — 841, 15 — 
842, 16 — 843, 17 — 844, 18 — 845, 19 — 848, 20 — 849, 21 — 21301, 22 — 21302, 23 — озерная-761, 
24 — отраднинская-3141, 25 — верхневилючанская-611, 26 — вилюйско-джербинская-642, 
27 — вилюйско-джербинская-643, 28 — меикская-2231, 29 — средне-Ыгыаттинская-2630, 
30 — дюданская-2910, 31 — накынская-2950, 32 — Эйикская-3430, 33 — северо-юрегин-
ская-1591, среднеботуобинская площадь: 34 — 99, 35 — 96, 36 — 41, 37 — 4, 38 — 51, 39 — 10, 
40 — курунгская-2772, 41 — бюкская-715, 42 — Пелейдуйская-750, 43 — Западная-741, 44 — За-

падная-742, верхнечонская площадь: 45  – 20613, 46 — 96, 47 — 95, 48 — 98
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 разрезу терригенно-карбонатными, карбонатными и эвапоритовыми тол-
щами (рис. 59). наиболее мощные и стратиграфически полные разрезы 
вскрыты на восточном склоне непско-ботуобинской антеклизы и в Пред-
патомском прогибе. ледниковые отложения конгломератовой и доломито-
вой толщ известны лишь в небольшом количестве скважин и, вероятно, 
слагали отдельные грабенообразные прогибы (Кочнев и др., 2015б). они 
трансгрессивно перекрыты песчано-глинистыми отложениями талакан-
ской, бетичинской и хоронохской свит, формирование которых, скорее 
всего, происходило в обстановках мелководного шельфа. После перерыва  
в седиментации и эпизода низкого стояния уровня моря, маркируемых 
континентальными и переходными к морским отложениями талахской 
свиты, в ранненепское время произошла быстрая трансгрессия, которая 
привела к накоплению песчано-глинистых, более мелководных отложений 
на северо-востоке и глинисто-карбонатных на юго-западе. в поздненеп-
ское время интенсивность прогибания и заполнения бассейна осадком 
существенно снизилась, а обстановки, особенно на северо-западе рассма-
триваемой территории, стали более мелководными и изолированными от 
открытого моря (Наговицин, Кочнев, 2015). в тирское время условия осад-
конакопления ввиду дальнейшей изоляции палеобассейна стали еще бо-
лее мелководными, а в составе отложений стали преобладать карбонатные  
и эвапоритовые отложения, повсеместно развитые на рассматриваемой 
территории.

2.3.1. материал и методика изучения

в работе проанализированы данные по всем основным местонахож-
дениям органостенных микрофоссилий, установленным в отложениях 
венда внутренних районов сибирской платформы. Помимо сведений из 
литературных источников, в работе использованы оригинальные данные, 
полученные в результате изучения рабочих палеонтологических коллек-
ций наших предшественников (кол. в. а. рудавской) и собственных новых 
коллекций. анализируемые в работе образцы (около 250 шт.) отобраны из 
талаканской, бетичинской, хоронохской, талахской, паршинской, курсов-
ской, бесюряхской, ынахской, харыстанской и бюкской свит.

При отборе образцов на микропалеонтологическое изучение предпо-
чтение отдавалось зеленоватым и сероцветным породам — мергелям, ар-
гиллитам и алевролитам. 

для извлечения докембрийских микрофоссилий применялась методи-
ка, разработанная еще в середине 1970-х гг. (Герман, 1974), в которую были 
внесены некоторые изменения и дополнения. Перед началом растворения ри
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все пробы тестировались на взаимодействие с соляной кислотой (hcl). 
Породы, не обнаружившие первичной реакции с hcl, обрабатывались  
в концентрированной плавиковой кислоте (hf) с целью удаления сили-
катсодержащих минералов. в этом случае освобождение осадка от фто-
ратов осуществлялось на следующем этапе путем растворения в 10 % рас-
творе hcl. образцы с высокой долей карбонатной составляющей, минуя 
стадию взаимодействия с hf, сразу обрабатывались 10 % раствором hcl. 
для удаления тонкодисперсной взвеси полученный осадок промывался 
дистиллированной водой и пропускался через сито с размером ячейки 10 
мкм. далее органомацерат изучался под бинокуляром bresser advance Icd. 
крупные органические остатки отбирались пипеткой на предметное стек-
ло и консервировались полиэстером eukitt. для контроля из оставшегося 
осадка изготавливались традиционные палинологические препараты в той 
же консервационной среде. дальнейшее их изучение проводилось под био-
логическим световым микроскопом альтами био 2 (2т). Фотографирова-
ние микроорганизмов осуществлялось камерой axiocam mrc5 на микро-
скопе carl Zeiss axio Imager в лаборатории палеонтологии и стратиграфии 
докембрия ингг со ран (г. новосибирск).

коллекция постоянных препаратов по анализируемым в работе сква-
жинам хранится в лаборатории литологии и биостратиграфии иггд ран 
(г. санкт-Петербург).

2.3.2. результаты изучения микрофоссилий

в результате микропалеонтологического изучения верхнедокембрий-
ских отложений внутренних районов сибирской платформы была получе-
на таксономическая характеристика непского горизонта, а также просле-
жен диапазон распространения микрофоссилий как в стратиграфической 
последовательности пород, так и по площади. далее в работе приведено 
последовательное описание ассоциаций микрофоссилий с учетом их стра-
тиграфического положения и таксономического разнообразия.

в талаканской свите большинства изученных скважин (скв. 279, 808, 
826, 843, 845) в небольшом количестве присутствует фрагментированная 
органика. микрофоссилии выявлены не были. в скважинах верхнечон-
ская-96, талаканская-806 установлены единичные сфероморфные акри-
тархи плохой сохранности Leiosphaeridia minutissima (naum.) emend. Jank., 
L. tenuissima eis., Leiosphaeridia sp. (рис. 58, 59).

в бетинчинской свите вилючанского горизонта скважины вилюйско-
джербинская-642 (инт. 2600,3–2606,8 м) присутствовало лишь несколько 
фрагментов сферических оболочек Leiosphaeridia sp.
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рис. 61. акантоморфные микрофоссилии непского горизонта внутренних районов 
сибирской платформы, венд.

1 — Appendisphaera grandis (moczydł. et al), emend. moczydł., скв. Западная-741, гл. 
1812,8 м, обр. 276, пр. 1911/1; 2 — Appendisphaera tenuis (moczydł. et al), emend. moczydł., 
скв. дюданская-2910, гл. 3414,8 м, обр. 16, пр. 3758/1; 3 — Appendisphaera minima nag. et 
m. faiz., скв. дюданская-2910, гл. 3414,8 м, обр. 16, пр. 3758/1; 4 — ?Appendisphaera tabi-
fica (moczydł. et al), emend. moczydł., скв. меикская-2231, гл. 4666,35 м, обр. м4666,35, 
пр. 4/2; 5 — Cavaspina acuminata (Kol.), emend. moczydł. et al., скв. талаканская-806, 
инт.1473,9 — 1467 м, обр. 2, пр. 1091/3; 6 — Ceratosphaeridium glaberosum Gr., скв. нижне-
хамакинская-845, гл. 1571,7 м, обр. 845/35, пр. 35/17; 7 — Knollisphaeridium maximum (yin 
l.), emend. Knoll, emend. Willm. et moczydł., скв. средне-Ыгыаттинская-2630, гл. 3421,4 
м, обр. сы3421,4, пр. 1; 8 — Eotylotopalla sp., скв. нижнехамакинская-21302, гл. 1590 м, 
обр. 13, пр. 3792/1; 9 — Densisphaera arista moczydł. et nag., скв. нижнехамакинская-845, 

гл. 1571.7 м, обр. 845/35, пр. 35/1

рис. 62. акантоморфные и гладкостенные микрофоссилии непского горизонта 
внутренних районов сибирской платформы, венд.

1 — Tanarium conoideum (Kol.), emend. moczydł. et al., скв. нижнехамакинская-845, гл. 
1568,4 м, обр. 845/40, пр. 40/23; 2 — Tanarium tuberosum (moczydł. et al), emend. moczydł., 
скв. накынская-2950, гл. 3062,5 м, обр. 2, пр. 2/3; 3 — Tanarium sp., скв. нижнехама-
кинская-848, гл. 1571,5 м, обр. 22, пр. 3766/1; 4 — Mengeosphaera triangulum liu et al., скв. 
нижнехамакинская-849, гл. 1605 м, обр. 20, пр. 3761/3; 5 — ?Polygonium cratum (Zang 
in Zang and Walter), emend Grey, скв. отраднинская-3142, гл. 2603–2604,4 м, обр. 11, 1 
— пр. 4354/1; 6 — Gen. et sp. indet 1, новые орнаментированные акритархи, несущие не-
регулярно расположенные выросты — бугорки, скв. накынская-2950, гл. 3062,5 м, обр. 
2950–2, пр. 2/1; 7 — Variomargosphaeridium sp., скв. чайкинская-367, гл. 1419,7 м, обр. 6, 
пр. 6/8; 8 — Pterospermopsimorpha insolita (tim.), emend. mikh., скв. накынская-2950, гл. 
3062,5 м, обр. 2950–2, пр. 2/3; 9 — Leiosphaeridia jacutica (tim.), emend. mikh. et Jank., 
скв. верхненюйская-780, гл. 1523,8 м, обр. 670, пр. 1309/2; 10 — Navifusa sp., скв. накын-

ская-2950, гл. 3066.6 м, обр. 10, пр. 3747/3
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выше по разрезу, в отложениях хоронохской свиты вилючанского го-
ризонта скв. накынская-2950 (инт. 3193,5–3165 м) выявлены единичные 
акритархи Leiosphaeridia crassa (naum.) emend. Jank., L. minutissima, Leios-
phaeridia sp. более разнообразная по таксономическому составу ассоциа-
ция микрофоссилий установлена в скв. вилюйско-джербинская-643 (инт. 
2482–2483 м). в ее составе обнаружены: акритархи Leiosphaeridia crassa,  
L. jacutica (tim.) emend. mikh. et Jank., L. minutissima, L. tenuissima, сфери-
ческие формы с выростом Caudosphaera expansa herm. et tim., двухслойные 
оболочки Pterospermopsimorpha insolita tim. emend. mikh. и нитчатые водо-
росли Talakania obscura Kol., Siphonophycus sp.

в отложениях талахской свиты (скв. 279, 804, 815, 817, 823, 824, 826, 843, 
841, 843, 844, 845, 741, 742, 611, 96) непского горизонта на фоне неопреде-
лимого органического детрита спорадически встречаются сфероморфные 
акритархи Leiosphaeridia crassa, L. jacutica, L. minutissima, L. tenuissima, Leios-
phaeridia sp. в скв. верхнечонская-96 (инт. 1666–1651 м) дополнительно об-
наружены нитчатые водоросли Talakania obscura, Siphonophycus sp.

вышележащие отложения непского горизонта по-разному охаракте-
ризованы микрофоссилиями в пределах изученной территории (рис. 59). 
в паршинской свите скв. верхнечонская-95 (инт. 1677,5–1673,9 м) выяв-
лены лишь единичные Leiosphaeridia crassa, L. minutissima, Leiosphaeridia 
sp. в скважинах талаканской площади (804, 808, 809, 815, 824) и верхне-
чонская-98 (гл. 1587 м) присутствуют многочисленные акритархи Leios-
phaeridia minutissima, L. crassa, L. tenuissima, L. jacutica и нитчатые водорос-
ли Talakania obscura, Siphonophycus sp. в остальных скважинах обнаружены 
таксономически разнообразные ассоциации микрофоссилий, типичными 
представителями которых являются эдиакарские акантоморфные акри-
тархи. выявленные биоты хорошей и превосходной сохранности. По при-
сутствию наиболее характерных таксонов было выделено три ассоциации: 
Appendisphaera tenuis — ?Appendisphaera tabifica — Talakania obscura, Tanarium 
tuberosum — Gen. et sp. indet.1 и Cavaspina acuminata — Hamakinia — Gen. et sp. 
indet.2. 

Первая ассоциация с Appendisphaera tenuis — ?Appendisphaera tabifica — 
Talakania obscura установлена в паршинской свите восточной части При-
ленско-непской зоны (скв. 96, 20613), западной части нюйско-Пелейдуй-
ской зоны (скв. 750, 761, 780), а также в курсовской/паршинской свитах 
ботуобинской зоны (скв. 741, 742, 1591) непско-ботуобинского района 
(рис. 58). в составе биоты широко распространены орнаментированные 
акритархи Appendisphaera tenuis (moczydł. et al), emend. moczydł., ?Appen-
disphaera tabifica (moczydł. et al), emend. moczydł., гладкостенные сферо-
морфиты Leiosphaeridia minutissima, L. crassa, L. tenuissima, L. jacutica (рис. 

рис. 63. нитчатые и проблематичные микрофоссилии непского горизонта внутренних 
районов сибирской платформы, венд.

1–5. Предполагаемые остатки грибной природы Hamakinia sp., скв. талаканская-823, гл. 
1537, обр. 38; 1, 4 — пр. 2128/1, 2 — пр. 2128/3, 3 — пр. 2128/2, 5 — пр. 2128/4; 6 –фрагмент 
нитчатой водоросли Gen. et sp. indet 3., скв. меикская-2231, гл. 4515,5, обр. 16, пр. 2851/2; 
7 — Vanavarataenia insolita Pjat., скв. курунгская-2772, инт. 2017–2010 м, обр. 2772/6, пр. 
3693/1; 8 — Siphonophycus sp., скв. меикская-2231, гл. 4515,5, обр. 16, пр. 2851/2; 9–12. 
новые нитчатые осциллаториевые водоросли Gen. et sp. indet 2., 9–11 — скв. нижнеха-
макинская-845, гл. 1568,4 м, пр. 845/40, 12 — скв. нижнехамакинская-21302, гл. 1592, 
обр. 4, пр. 2947/2; 13 — Talakania obscura Kol., скв. талаканская-823, гл. 1537, обр. 38, пр. 

2128/1; 14 — Obruchevella sp., скв. средне-Ыгыаттинская-2630, обр. сы3420,7, пр. 2
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62, фиг. 9) и нитчатые водоросли Talakania obscura, Siphonophycus sp., с ко-
торыми ассоциируют более редкие акантоморфиты Appendisphaera grandis 
(moczydł. et al), emend. moczydł. (рис. 61, фиг. 1), Appendisphaera minima 
nag. et m. faiz., Cavaspina acuminata (Kol.), emend. moczydł. et al., Cerato-
sphaeridium glaberosum Gr., Knollisphaeridium maximum (yin l.), emend. Knoll, 
emend. Willm. et moczydł., овальные оболочки Cucumiforma vanavaria mikh., 
Navifusa sp., двухслойные акритархи Pterospermopsimorpha insolita (tim.), 
emend. mikh. и нитчатые осциллаториевые водоросли Oscillatoriopsis sp.  
в отложениях паршинской свиты скв. озерная — 761 (инт. 1879,5–1879 м) 
дополнительно обнаружены единичные орнаментированные оболочки 
Tanarium conoideum (Kol.), emend. moczydł. et al.

вторая ассоциация с Tanarium tuberosum — Gen. et sp. indet.1 выделяется 
в бесюряхской, ынахской свитах северо-западной части вилючанской зоны 
Предпатомского (скв. 2231, 2630), а также в харыстанской свите южной части 
анабарского (скв. 2950) и восточной части сюгджерского (скв. 2910, 2950) 
районов (рис. 58, 2). в составе ассоциации доминируют акритархи Appendi-
sphaera grandis, Appendisphaera tenuis (рис. 61, фиг. 2), ?Appendisphaera tabifica 
(рис. 61, фиг. 4), Tanarium conoideum, Tanarium tuberosum (рис. 62, фиг. 9), Leio-
sphaeridia minutissima, L. crassa, L. tenuissima, L. jacutica, нитчатые водоросли 
Siphonophycus sp. (рис. 63, фиг. 8), а также новые, не описанные пока аканто-
морфиты Gen. et sp. indet.1 (рис. 62, фиг. 6). Последние представляют собой 
крупные сферические оболочки, орнаментированные нерегулярно распо-
ложенными выростами-бугорками. спорадически встречаются акантомор-
фиты Appendisphaera minima (рис. 61, фиг. 3), Ceratosphaeridium glaberosum Gr., 
Knollisphaeridium maximum (рис. 61, фиг. 7), Tanarium paucispinosum Gr., сферо-
морфиты Navifusa sp. (рис. 62, фиг. 10), Pterospermopsimorpha insolita (рис. 62, 
фиг. 8) и нитчатые водоросли Oscillatoriopsis sp., Talakania obscura. в ынахской 
свите скв. средне-Ыгыаттинская-2630 (инт. 3421,4–3420,7 м) отмечается 
массовое появление свернутых в цилиндрические спирали водорослей Ob-
ruchevella sp. (рис. 63, фиг. 14).

третья, наиболее богатая ассоциация микрофоссилий с Cavaspina acu-
minata — Hamakinia sp. — Gen. et sp. indet.2 установлена в паршинской сви-
те нюйско-Пелейдуйской зоны (скв. 367, 806, 826, 841, 843, 844, 845, 848, 
849, 21301, 21302) и в харыстанской свите центральной части вилючанской 
зоны (скв. 611, 642, 643) Предпатомского района (рис. 58, 59). для нее ха-
рактерно широкое распространение микрофоссилий Appendisphaera gran-
dis, Appendisphaera tenuis, Cavaspina acuminata (рис. 61, фиг. 5), Mengeosphaera 
triangulum liu et al., (рис. 62, фиг. 4), Tanarium conoideum (рис. 62, фиг. 1), 
Tanarium sp. (рис. 62, фиг. 3), Knollisphaeridium maximum, Talakania obscura 
(рис. 63, фиг. 13), Leiosphaeridia minutissima, L. crassa, L. tenuissima, L. jacu-

tica, Siphonophycus sp., совместно с которыми спорадически встречаются 
Appendisphaera minima, Ceratosphaeridium glaberosum (рис. 61, фиг. 6), Eotylo-
topalla sp. (рис. 61, фиг. 8), Densisphaera arista moczydł. et nag. (рис. 61, фиг. 
9), ?Polygonium cratum (Zang in Zang and Walter), emend Grey (рис. 62, фиг. 
5), Caudosphaera expansa, Cucumiforma vanavaria, Navifusa sp., Pterospermopsi-
morpha insolita, Oscillatoriopsis sp. в паршинской свите скважины нижнеха-
макинская-845 выявлены единичные акантоморфиты Ancorosphaeridium sp., 
а в скважине чайкинская-367 обнаружен 1 экземпляр орнаментированной 
оболочки Variomargosphaeridium sp. (рис. 62, фиг. 7). Помимо перечислен-
ных выше таксонов, на этом стратиграфическом уровне широко распро-
странены многочисленные своеобразные образования Hamakinia sp. (рис. 
63, фиг. 1–5), а также не описанные пока осциллаториевые водоросли Gen. 
et sp. indet. 2 (рис. 63, фиг. 9–12).

в верхней части непского горизонтов наблюдается постепенное сниже-
ние таксономического разнообразия микрофоссилий за счет исчезновения 
акантоморфных акритарх (рис. 59). в пограничном интервале непского 
— тирского горизонтов обнаружены обедненные биоты, представленные 
главным образом нитчатыми водорослями. По таксономическому составу 
выделяются две ассоциации: Siphonophycus sp. — Oscilatoriopsis sp. и Vanavara-
taenia insolita — Siphonophycus sp. 

Первая ассоциация с Siphonophycus sp.– Oscilatoriopsis sp. установлена  
в верхней части паршинской свиты и нижней подсвите бюкской свиты 
Приленско-непской зоны (скв. 96), западной части нюйско-Пелейдуй-
ской зоны (скв. 780, 804, 815, 843, 761, 3142), юго-западной части ботуо-
бинской зоны (скв. 741, 742, 750) непско-ботуобинского района, а также 
в переходных отложениях харыстанской — бюкской свит северо-западной 
части Предпатомского (скв. 2231, 2630), южной части анабарского (скв. 
2950) и восточной части сюгджерского (скв. 2910, 2950) районов (рис. 58, 
59). в составе биоты выделяются нитчатые водоросли Siphonophycus sp., 
Oscillatoriopsis sp. и сфероморфные акритархи Leiosphaeridia minutissima, 
L. crassa, L. tenuissima, Leiosphaeridia sp. в харыстанской свите скв. меик-
ская-2231 дополнительно обнаружены не известные ранее крупные нитча-
тые водоросли, которые отнесены к Gen. et sp. indet 3, (рис. 63, фиг. 6).

вторая ассоциация с Vanavarataenia insolita — Siphonophycus sp. установ-
лена в центральной части нюйско-Пелейдуйской зоны (скв. 367, 803, 808, 
841, 844, 21301) и восточной части ботуобинской зоны (скв. 1591, 96, 99, 
2772) непско-ботуобинского района (рис. 58, 59). она содержит те же самые 
микрофоссилии (Siphonophycus, Oscillatoriopsis, Leiosphaeridia), но выделяется 
по появление характерных микроорганизмов Vanavarataenia insolita Pjat. (рис. 
63, фиг. 7), которые сопоставляются с современными хитридиевыми грибами.
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исследования вышележащих отложений бюкской свиты (скв. 803, 844, 
611, 2231, 2950, 2910, 1591, 2772) не дали результатов. доля органического 
вещества, содержащегося в образцах, незначительна. микрофоссилии вы-
явлены не были. 

Приведенные выше данные показали, что наиболее насыщенные микро-
палеонтологическими остатками являются отложения непского горизонта 
(рис. 59). в его составе установлено 44 вида, относящихся к 31 роду, из них  
8 таксонов являются новыми. к диагностичным таксонам непского гори-
зонта могут быть отнесены Appendisphaera grandis, ?Appendisphaera tabifica, 
Mengeosphaera triangulum, ?Polygonium cratum, Tanarium tuberosum, Talakania 
obscura, Hamakinia sp., Gen. et sp. indet. 1, Gen. et sp. indet. 2. Эти микро-
фоссилии имеют характерный, легко узнаваемый облик и не известны  
в выше- и нижележащих отложениях сибирской платформы. По таксоно-
мическому составу непские ассоциации микрофоссилий коррелируются  
с торгинской биотой березовской впадины сибирской платформы, а также 
с эдиакарскими акантоморфными комплексами южной австралии, время 
существования которых может быть ограничено возрастным интервалом 
580(600) –550 млн лет (Голубкова, Кузнецов, 2014).

выделенные в отложениях непского горизонта ассоциации микрофос-
силий имеют разное площадное распространение. для того, чтобы понять 
их соотношения, на схему расположения скважин были нанесены место-
нахождения наиболее характерных и стратиграфически значимых таксонов 
(рис. 60, а, б). согласно полученным данным, видно, что максимальное раз-
нообразие микрофоссилий приурочено к центральной части нюйско-Пе-
лейдуйской (хамакинская площадь) и вилючанской (верхне-вилючанская, 
вилюйско-джербинская площади) зонам вдоль линии, повторяющей на-
правление Предпатомского прогиба. Этой же линии в той или иной степени 
следуют сравнительно более узкие области распространения эндемичных 
таксонов (Mengeosphaera, Hamakinia, Gen et sp. indet. 2), что, возможно, связа-
но с особенностями существования определенных биотопов, контролируе-
мых локальными условиями бассейна. разрезы ботуобинской зоны, северо-
западной части вилючанской зоны, сюгджерского и анабарского районов 
содержат менее разнообразные по таксономическому составу ассоциации 
микрофоссилий. на юго-западе изученной территории (верхнечонская, та-
лаканская площади) микрофоссилии почти не встречаются либо представ-
лены эврифациальными таксонами (Leiosphaeridia, Appendisphaera tenuis Tal-
akania obscura), что может свидетельствовать об отсутствии благоприятных 
морских обстановок на этой территории в непское время.

анализ вертикального распределения микрофоссилий в верхнедо-
кембрийских отложениях внутренних районов позволил выявить ряд за-

кономерностей. накопление терригенных отложений талаканской свиты  
и вилючанского горизонта происходило в условиях аккумулятивной суши, 
переходящей в восточном направлении в прибрежные мелководные равни-
ны. микрофоссилии в изученных разрезах отсутствуют либо представлены 
единичными транзитными и эврифациальными таксонами (Leiosphaeridia). 
начавшаяся в ранненепское время трансгрессия моря обусловила появле-
ние и последовательное развитие разнообразных комплексов микрофос-
силий на всей изученной территории, за исключением его юго-западной 
части. на смену им в средненепское время приходят таксономически бо-
гатые ассоциации микрофоссилий с участием разнообразных предста-
вителей родов Appendisphaera, Knollispahaeridium, Talakania (рис. 60а). на 
востоке непско-ботуобинской антеклизы и в Предпатомском прогибе эти 
ассоциации еще более разнообразны за счет широкого распространения 
видов рода Cavaspina, Tanarium, Mengeosphaera, Hamakinia sp., Gen et sp. indet. 
2 и некоторых других таксонов. такое обилие микрофоссилий соответству-
ет наиболее благоприятным обстановкам, сложившимся в относительно 
мелководной части морского шельфа. Постепенная смена терригенного 
осадконакопления на карбонатное в раннетирское время привела к ис-
чезновению ассоциаций с акантоморфными акритархами и широкому, но 
кратковременному развитию Siphonophycus, Oscillatoriopsis, Vanavarataenia 
(рис. 60б). Полученные по микрофоссилиям данные согласуются с пале-
огеографическими реконструкциями, разработанными для отложений 
венда внутренних районов сибирской платформы (Лебедев, Чернова, 1996; 
Шемин, 2007).

2.3.3. заключение

Проведенные исследования позволили конкретизировать стратиграфи-
ческое положение и таксономическую характеристику ассоциаций микро-
фоссилий, а также проследить их вертикальное и латеральное распростра-
нение в отложениях венда внутренних районов сибирской платформы.  
в вилючанском и переходных толщах непского-тирского горизонтов обна-
ружены транзитные, эврифациальные таксоны. в терригенных отложениях 
непского горизонта выявлены разнообразные по таксономическому соста-
ву ассоциации микрофоссилий, характерными представителями которых 
являются эдиакарские акантоморфные акритархи. анализ биостратигра-
фических и с-хемостратиграфических данных позволяет с определенным 
допущением относить отложения непского горизонта к ?нижнему — ниж-
ней части верхнего венда. возрастной интервал распространения непской 
ассоциации строго не установлен, но предполагается, что он близок  рубежу 
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580(600)–560 млн лет. к стратиграфически значимым микрофоссилиям 
неского горизонта нами отнесены: Appendisphaera grandis, ?Appendisphaera 
tabifica, Mengeosphaera triangulum, Tanarium tuberosum, ?Polygonium cratum, 
Talakania obscura, Hamakinia sp., Gen. et sp. indet. 1, Gen. et sp. indet. 2. Эти 
таксоны имеют характерный, морфологически выдержанный облик, а так-
же относительно узкий стратиграфический и широкий географический 
интервал распространения. таким образом, появление непской биоты  
в верхнедокембрийских отложениях сибирской платформы отвечает опре-
деленному эволюционному рубежу в истории развития древних микро-
организмов. однако вертикальное и латеральное распределение микро-
фоссилий в терригенных последовательностях вилючанского, непского  
и нижней части тирского горизонтов определяется локальными условия-
ми, существующими в вендском бассейне.

авторы благодарны к. е. наговицину за помощь в фотографировании 
микрофоссилий.  

глава 3. петрологические реконстрУкции 
Условий становления основных-
УлЬтраосновных комплексов докембрия

ультраосновные породы составляют весьма небольшой объем континен-
тальной коры, но их изучение крайне важно при решении фундаментальных 
задач, касающихся модели химической эволюции Земли. в докембрийских 
комплексах ультраосновные породы часто встречаются как ксенолиты в не-
которых кимберлитах и интрузиях мантийного генезиса, а также в виде редких 
включений перидотитов тектонического и магматического происхождения.

высокая информативность таких пород побуждает к тщательному ана-
лизу их природы с привлечением изотопно-геохимических методов, в част-
ности изотопного состава os, для обоснования модели образования ман-
тийных эклогитов и оценки степени гетерогенности изотопного состава os 
в субкратонической мантии.

немаловажную роль играет и предметный анализ тех немногочисленных 
природных объектов, в которых сохранились ультраосновные породы раз-
личного генезиса и разного возраста. Подобным природным объектам в дан-
ной главе уделяется внимание с использованием новых данных по одному 
из регионов украинского щита. дается детальная характеристика геологи-
чески- и петрологически различных типов включений перидотитов, а также 
приводится термодинамический анализ минералообразования этих пород.

3.1. 187re-187Os систематика пород 
сУбконтиненталЬной литосферной мантии  
(по мантийным ксенолитам)

3.1.1. введение

187re-187os систематика является высокоэффективным трассером коро-
мантийного взаимодействия, который может использоваться при решении 
вопросов о формировании субконтинентальной литосферной мантии и про-
исхождении различных базальтов континентальной и океанической коры.
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радиогенный изотоп осмия 187os образуется в результате реакции 
β-распада изотопа 187re по уравнению 

187
75re  187

76Os + β- + n
его накопление в породе в течение времени t описывается уравнением:
187os = 187osi + 187re (eλt – 1), где λre= 1,666±0,017×10-11лет-1 ( Smoliar et al., 

1996), или нормализованным по стабильному изотопу 188os.
отклонение изотопного состава осмия в пробе от состава хондрита cI 

соответствующего возраста, выражаемое в процентах, показывает пара-
метр γos (Walker et al., 1989). 

Поведение re и os в геологических процессах существенно различает-
ся, что, вероятно, определяется различием в заселенности электронами 
5d-оболочки (d5 и d6, соответственно), атомных радиусах и типичных сте-
пенях окисления этих элементов (табл. 10). в процессе плавления мантий-
ных пород os ведет себя как совместимый элемент и преимущественно со-
храняется в мантии, в реститах плавления (деплетированные в различной 
степени перидотиты). re является умеренно несовместимым и переходит  
в расплав, имеющий базальтовый состав, который при определенной степе-
ни плавления поступает в земную кору (Walker et al., 1989; Burton et al., 1999; 
Hart, Ravizza, 1996; Shirey, Shirey et al., 2001; 2002). со временем в результа-
те плавления перидотитов в них формируется низкая величина 187re/188os 
отношения и, как следствие, нерадиогенный изотопный состав os. Фрак-
ционирование re от os во время генерации расплава приводит к низкому 
содержанию осмия и высокому re/os отношению как в базальтах срединно-
океанических хребтов и океанических островов (Roy-Barman, Allegre, 1994) 
и их субдукционно-связанных эквивалентах, так и в целом в континенталь-
ной коре (Richardson et al., 2001). океанические базальты и габбро обычно 
обогащены re относительно мантийного перидотита в 3–4 раза, и все они 
деплетированы os (Dale et al., 2007; Hauri, Hart, 1997; Pearson, Wittig, 2014; 
Schiano et al., 1997). суперхондритовые же значения 187os/188os в базальтах 
часто приписываются мантийным источникам, состоящим из мафической 
рециклированной океанической коры и глубоководных осадков (Dale et al., 
2007; Lassiter, Hauri, 1998; Marcantonio et al., 1995; Marchesi et al., 2014; Roy-
Barman, Allegre, 1995). некоторые исследователи (Marchesi et al., 2014; Pearson, 
Wittig, 2014) полагают, что предпочтительное плавление пироксенитов и ги-
бридных пироксенит-перидотитовых доменов может создавать богатые 187os 
базальты, соответствующие полному спектру morb и oIb. 

относительная устойчивость re-os системы к посткристаллизационным 
метасоматическим процессам, в отличие от rb-sr, sm-nd и u-Pb изотопных 
систем (Burton et al., 1999; Pearson, Wittig, 2014; Reisberg et al., 1991), позволя-
ет использовать ее для идентификации мантийных и коровых резервуаров, 

вследствие различия на порядок величины 187os/188os отношения в мантии, 
коре и морской воде: 1×10-1, 1×101–2 и 1×100 соответственно (Sharma et al., 
1997). Фракционирование дочерних радиогенных изотопов в rb-sr и sm-nd 
системах при плавлении ограничено их геохимическим сходством с мате-
ринским элементом. Поэтому даже в областях, где кора древняя, значения 
ɛnd и 87sr/86sr отношения в базальтах менее чувствительны к влиянию не-
значительной коровой контаминации, чем γos и 187os/188os отношение. кро-
ме того, процессы метасоматоза, обогащающие склм несовместимыми 
редкими элементами, такими как sr, nd, и Pb, по-видимому, не оказывают 
значительного влияния на re-os систему вследствие высокой концентрации 
os в деплетированной мантии, от 1 до 5 нг/г, и низкой концентрации os во 
флюидах, от 0,001до 0,1 нг/г (Chesley, Ruiz, 1998).

в данной части монографии приводятся результаты изучения природы 
гетерогенности 187re-187os изотопной системы в субконтинентальной ли-
тосферной мантии. для этого был проведен сравнительный анализ данных 
(авторских и литературных) по составу 187re-187os системы: (1) в ксенолитах 
основных типов пород (перидотиты, эклогиты, пироксениты) из мантии 
раннедокембрийских кратонов (субкратоническая мантия); (2) в ксеноли-
тах перидотитов склм, подстилающей разновозрастные структуры зем-
ной коры (кратоны, обрамляющие их складчатые пояса, внутрикратонные 
рифтогенные структуры), а также в перидотитах из массивов, находящихся 
в виде тектонических блоков в альпинотипных орогенических поясах. По-
лученные для мантийных пород значения изотопных отношений 187re/188os 
— 187os/188os сравниваются с их современным значением для хондрита cI 
и с модельным отношением 187os/188os для «примитивной верхней ман-
тии» Pum (табл. 10). хондрит cI используется в качестве стандарта, так 
его химический состав по главным и редким элементам, за исключением 
h, he, li, be, b, наиболее близок к солнечному (Palme, O’Neill, 2003). Pum 
определяется как гипотетический резервуар верхней мантии, который ни-
когда не подвергался обеднению расплавом или какому-либо обогащению 
(Meisel et al., 2001; Walker et al., 2002) и является «краеугольным камнем» 
изотопной рений-осмиевой систематики. 

3.1.2. метод изотопного исследования re-os системы

аналитическая химия рений-осмиевой изотопной системы является 
одной из самых сложных в современной геохимической практике. и это 
напрямую связано с геохимическими свойствами этих элементов: халь-
кофильность и сидерофильность, с одной стороны, и высокая летучесть 
осмия — с другой. высокие температуры ионизации изотопов и высокая  
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работа выхода из материала подложки практически делают малопригодным 
традиционный твердофазный термо-ионный масс-спектрический анализ 
изотопного состава этих элементов. такие особенности химии привели  
к тому, что, в отличие от многих других изотопных систем, где существуют 
отработанные, проверенные и стандартизированные методы и методики 
анализа, рений-осмиевая аналитика находится в развитии, и каждый год 
в литературе появляется 3–4 новых варианта сепарации элементов и их 
масс-спектрометрического измерения.

даже разложение/растворение образца пород и минералов оказывается 
для анализа этих элементов непростым делом. так, на сегодняшний день  
к наиболее распространенным методам разложения образцов можно отне-
сти следующие (но это далеко не полный список):

— разложение в смесях кислот hf-hbr или hf-hcl-c2h5oh в тефло-
новых бомбах, при температуре 120–140 ºc в течение 16–70 часов;

— разложение в трубках кариуса из боросиликатного или кварцевого 
стекла в смеси hno3-hcl или h2so4-cro3 при температурах 220–260 °c  
в течение 12 часов;

— сплавление с naoh при 330 ºc, а затем повторное сплавление с na2o2 
при температуре 550 ºc;

— сплавление с тетраборатом натрия, серой и никелем при температуре 
1000 ºc;

— разложение при высоком давлении 107 Pa и температуре 320 ºc в авто-
клаве hPa в смеси кислот hno3-hcl;

— для растворения жмк (железомарганцевые конкреции) использует-
ся часто выщелачивание в h2o2-h2so4;

— при анализе молибденита используют и микроволновое разложение  
в смеси hno3-h2so4 c добавлением K2cr2o7.

в re-os лаборатории Центра изотопных исследований всегеи содер-
жание рения и осмия в образцах валовых силикатных пород, минералов  
и сульфидов определяется методом изотопного разбавления. основная ис-
пользуемая методика состоит в следующем.

для проведения анализа использовались химические реагенты класса 
чистоты аналитической и сверхчистые (merck), которые дополнительно 
дочищались 2–3-кратной перегонкой в аппаратах типа sub-boiling (mQsb-
Quartz-subboiling maassen, bsb-939-Ir berghof) и bottle-to-bottle (savillex). 
к навескам пород в виде тонко растертой пудры массой 1 г или навескам 
сульфидов массой 50–200 мг добавлялся смешанный изотопный трассер 
185re-190os. После добавления 2 мл 11n hcl полученные смеси заморажи-
вались при температуре –20 °с в течение 30 минут, а затем к ним добавля-
лось еще 5 мл 14n hno3. дальнейшее разложение и гомогенизация проб 

происходили в 90 мл кварцевых колбах в течение 12 часов при постоянной 
температуре 300 °с и давлении 120 бар в печи hPa-s (anton Paar) (Paliulio-
nyte et al., 2006).

сепарация осмия проводилась с помощью жидкостной экстракции бро-
мом и микродистилляции по методике, аналогичной описанной в работе 
(Birck et al., 1997). растворы проб после кислотного разложения перелива-
лись в 16 мл тефлоновые виалы (savillex), к ним добавлялось по 1 мл брома, 
а затем в течение 2 часов виалы выдерживались на плитке при температуре 
140 °с. Затем фракция брома переносилась с помощью полиэтиленовой 
пипетки в 7 мл тефлоновый виал, где и выпаривалась с добавлением 0,5 
мл hbr. далее проба перерастворялась в 1 капле ацетона и наносилась на 
внутреннюю сторону крышки конического тефлонового виала и выпари-
валась. к ней добавлялась 1 капля 40  % бихромата натрия в 12n h2so4,  
а в коническую часть виала наносилось 5 мкл hbr. виал (конусом вверх) 
выдерживался 4 часа на плитке при 90 °с. При этом осмий концентриро-
вался в микрокапле hbr.

оставшийся после экстракции бромом раствор пробы в смеси концен-
трированных кислот hcl-hno3 выпаривался и переводился в раствор 2n 
hno3 и центрифугировался в 15 мл пробирке. рений выделялся методом 
жидкостной экстракции с изоамиловым спиртом, 2n hno3 и водой (Birck 
et al., 1997). Полученная фракция выпаривалась и переводилась в 2 мл 3 % 
раствор hno3 и центрифугировались в 2 мл пробирках.

измерение изотопного состава и определение концентрации re про-
изводилось на одноколлекторном масс-спектрометре с индукционно-свя-
занной плазмой IcP-ms element-2 (thermo). изотопные отношения 
рения измерялись на умножителе в динамическом режиме при подаче про-
бы в виде раствора 3 % hno3 с помощью кварцевого небулайзера. для вво-
да проб в прибор использовались также ni конуса и перистатический насос 
(4,5 об/мин). измерения осуществлялись при низком разрешении масс-
спектрометра (∆m = 300). Параметры использованной аргоновой плазмы: 
охлаждающий газ — 15,5 л/мин, газ образца — 1,03 л/мин, вторичный газ 
— 1,02 л/мин, мощность 1031 ват. для коррекции измеряемых изотопных 
отношений на приборное масс-отклонение (mass-bias) использовался ме-
тод брекетирования раствором re стандарта. результирующая точность из-
мерения изотопных отношений 185re/187re была лучше 0,5 %.

изотопный состав осмия измерялся на твердофазном мультиколлек-
торном масс-спектрометре высокого разрешения triton (thermo) в отри-
цательно заряженных ионах в статическом режиме на коллекторах Фарадея 
или в динамическом режиме на ионном счетчике. для стандартизации усло-
вий измерений во время аналитической сессии производилось измерение 
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стандарта losst с изотопным отношением 187os/188os = 0,106913±0,000022. 
выделенная фракция осмия в форме бромидов наносилась на Pt ленту ис-
парителя совместно с 0,2 мкл эмиттера ba(oh)2+naoh. для повышения 
эффективности ионизации использовались установка напуска кислорода 
(P = 2∙10-7 bar) в камеру масс-спектрометра при вакууме 7∙10-8 bar и охлаж-
дение жидким азотом. температура накала платиновой ленты в ходе из-
мерения составляла 730–750 °с. измерялись ионные токи оксидов 185reo3, 
186oso3, 

187oso3, 
188oso3, 

190oso3, 
192oso3. 

общие химические бланки анализа (холостой опыт) составили: re — 70 
пг, os — 1 пг. данные по стандарту ub-n (серпентинит): re 0,2218±0,0064 
нг/г, os 3,65±0,12 нг/г, 187re/188os 0,292±0,014, 187os/188os 0,127176±0,000091 
хорошо согласуются с литературными данными (Meisel et al., 2003).

3.1.3. результаты

3.1.3.1. Re-Os систематика основных типов пород в субкратонической 
мантии

основную часть литосферной мантии (по разным оценкам до 90 %) со-
ставляют перидотиты, тогда как эклогиты и пироксениты суммарно — не 
более 10 %. информация о составе re-os системы в этих породах вносит су-
щественный вклад в познание процессов коро-мантийного взаимодействия, 
определение возраста и масштабов субдукции океанической коры в мантию. 
определения re-os методом возраста деплетации мантийных перидотитов 
рением (trd) различных кратонов демонстрируют, что наиболее древние зна-
чения возраста этого процесса являются архейскими (Pearson, 1999; Rudnick, 
Walker, 2009; Liu et al., 2010; Pearson, Wittig, 2014), и часто этот возраст совпадает 
или близок возрасту главных корообразующих событий в пределах кратонов. 

характеристика re-os системы, включающая пределы колебаний со-
держания re и os, отношения 187re/188os и 187os/188os в перидотитах и экло-
гитах мантии, подстилающей кратоны слейв, вайоминг, северо-амери-
канский, каапваальский, карельский, сибирский и северо-китайский, 
содержится в табл. 11–13. гистограммы распределения значений 187os/188os 
отношения в породах показаны на рис. 64–66. источники данных приве-
дены в соответствующих таблицах.

отношение 187os/188os в перидотитах из мантии практически всех ран-
недокембрийских кратонов меньше, чем в примитивной верхней мантии 
(0,1296) и колеблется в пределах от 0,106 до 0,1305 (выше 0,1296 очень ред-
ко). наиболее низкие значения 187os/188os (<0,117) установлены преимуще-
ственно в перидотитах из мантии каапваальского кратона (лесото, матсо-

ку), а также кратонов вайоминг и северо-американского. Значения выше 
0,117 преобладают в перидотитах карельского и сибирского кратонов. Пе-
ридотиты из мантии северо-китайского кратона также характеризуются 
повышенными значениями 187os/188os: 0,1115–0,1296. в редких образцах 
установлены значения до 0,1305.

рис. 64. гистограммы значений 187os/188os в перидотитах субкратонической мантии. 
а — кратоны 1 — карельский, 2 — северо-американский, 3 — каапваальский,  
4 — лесото, 5 — сибирский; б — северо-китайский кратон: 1 — янгуанг, 2 — лонгганг, 

3 — квисиа. источники данных приведены в табл. 11



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

152 153

Глава 3. Петрологические реконструкции условий становления

рис. 65. гистограммы значений 187os/188os в ксенолитах эклогитов (а) из мантии 
кратонов каапваальский, слейв, кассаи (1–3 соответственно) и включениях 
эклогитов в алмазах из кимберлитов кратона слейв (б). на врезке рисунка б 

показаны значения 187os/188os в перидотитовых включениях в алмазах того же кратона. 
источники данных приведены в табл. 13

рис. 66. гистограммы значений 187os/188os в перидотитах из мантии северо-
китайского кратона. 

а: 1 — янгуанг, 2 — лонгганг, 3 — квисиа (Gao et al., 2002; Wu et al., 2003; Liu et al., 
2010) и складчатых поясов. б: 4 — транс-северокитайский, разделяющий Западный 

и восточный блоки северо-китайского кратона, 5 — хинган-монгольский (Rudnick, 
Gao, 2004)
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в мантийных эклогитах re-os изотопный состав существенно отлича-
ется от такового в перидотитах, слагающих мантию тех же кратонов (табл. 
13, рис. 65). для всех эклогитов наблюдаются высокие концентрации re 
и повышенные по сравнению с хондритом и Pum значения отношений 
187re/188os и 187os/188os (рис. 65а). Значения 187os/188os в эклогитовых и пе-
ридотитовых включениях в алмазах из кимберлитов кратона слейв (рис. 
65б) также, соответственно, больше и меньше 0,1296.

Пироксениты характеризуются несколько более высоким отношением 
187os/188os, чем в Pum, но по сравнению с эклогитами вариации изотопно-
го состава осмия в них меньше. 

Эти вариации выходят далеко за пределами аналитических ошибок, ко-
торые находятся на уровне 0,1 %, и вне статистических погрешностей.

3.1.3.2. Re-Os систематика перидотитов субконтинентальной 
литосферной мантии, подстилающей разновозрастные структуры 
коры

Поскольку характеристика re-os системы перидотитов из мантии, под-
стилающей раннедокембрийские кратоны, рассмотрена выше (раздел 3.1), 
здесь приводятся только данные для перидотитов субконтинентальной 
литосферной мантии складчатых поясов, обрамляющих кратоны, и вну-
трикратонных рифтогенных структур (табл. 14. рис. 66, 67). носителями их 
являются щелочные базальты, в основном фанерозойского возраста.

для ксенолитов перидотитов из мантии складчатых поясов килбурн холл, 
нью мехико, намибийский, хинган-монгольский и транс-северокитайского 
орогена (табл. 13) характерно: 1) низкое содержание re и низкое отношение 
187re/188os; 2) высокое содержание os и отношение изотопов 187os/188os мень-
шее, чем в Pum, но все же значений отношения 187 os/188os ниже 0,110 в них 
не наблюдается. интервал значений этого отношения близок к таковому для 
перидотитов мантии сибирского и северо-китайского кратонов. Это наглядно 
демонстрируют гистограммы значений отношения 187re/188os в перидотитах из 
мантии северо-китайского кратона (рис. 66, а), хинган-монгольского склад-
чатого пояса и транс-северокитайского орогена, разделяющего Западный  
и восточный блоки северо-китайского кратона (рис. 66, б).

Значения187os/188os отношения в мантийных перидотитах рифтогенных 
структур меньше или близки к таковому в Pum (табл. 14, рис. 68). они 
охватывают практически весь интервал значений, свойственных пери-
дотитам субкратонической мантии. наименьшие значения наблюдаются  
в хромитах и перидотитах восточно-африканского рифта (около 0,107, 
хотя в целом значения колеблются от 0,107до 0,129) и наиболее высокие (от 
0,115 до 0,130) в мантии байкальского рифта.

рис. 67. гистограммы значений 187os/188os в перидотитах из мантии, подстилающей 
складчатые пояса: 1 — намибийский (Pearson et al., 2004), 2 — килбурн холл, нью 

мехико (Meisel et al., 2001), 3 — гайдам, с. тибет (Shi et al., 2010)

рис. 68. гистограммы значений 
187

os/
188

os в перидотитах мантии рифтогенных 
структур: 1–2 — восточно-африканский рифт: перидотиты и хромиты соответственно 

(Chesley et al., 1999), 3 — байкальский рифт (Pearson et al., 2004; настоящая работа),  
4 — сЗ Шпицберген (Choi et al., 2010)
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3.1.3.3. Re-Os изотопная система в перидотитах и пироксенитах 
орогенических массивов — тектонических блоках литосферной 
мантии в альпинотипных складчатых поясах

орогенические массивы являются фрагментами — блоками субконтине-
тальной и субокеанической литосферой мантии, выведенными на поверх-
ность Земли в результате тектогенеза в период фанерозойской складчатости. 
к первым относят люлиангшан массив гранатовых перидотитов, северную 
часть гайдам uhP метаморфического пояса северотибетского плато (Shi 
et al., 2010), северный Пиренейский ультрамафический массив (nPmZ, 
Burnham et al., 1998), перидотитовый массив северного марокко бени-бу-
шера (Roy-Barman et al., 1996). ко вторым относят массив перидотитов и пи-
роксенитов тоталп вблизи давоса в восточных Швейцарских альпах (Van 
Acken et al., 2008) и богемский массив вебстеритов и гранатовых клинопи-
роксенитов, чешская республика, австрия (Ackerman et al., 2016).

обобщенная изотопная характеристика пород орогенических массивов 
содержится в работе (Roy-Barman et al., 1996). Перидотиты характеризуют-
ся значениями отношения 187os/186os от 1,05 до 1,06, т. е. ниже величины 
в Pum, тогда как для пироксенитов характерны исключительно радио-
генные 187os/186os значения: от 1,78 до 8,9 (рис. 69). вариации изотопно-
го состава os, регистрируемые в образцах пироксенитов, показывают не-
однородность изотопной системы даже на локальном уровне. Значения 
отношения изотопов осмия в пироксенитах указывают на то, что эти пи-
роксениты, вероятно, являются продуктами кристаллизации недифферен-
цированных расплавов и/или кумулатами. 

3.1.4. обсуждение

3.1.4.1. Генезис эклогитов в субкратонической мантии

в результате минералогического и изотопно-геохимического изучения 
мантийных эклогитов (Neal et al., 1990; Snyder et al., 1993; 1997; Pearson et al., 
1994; 2003; Jacob, Foley, 1999; Richardson et al., 2001; Barth et al., 2002; Menzies 
et al., 2003; Jacob et al., 2003; 2004; Jacob, 2004; Heaman et al., 2006; Dale et 
al., 2007; Aulbach et al., 2007; 2009 и литература к ним) и проведения экс-
периментов по плавлению близких по составу природных и синтетических 
смесей в широком диапазоне Р–Т условий (Литвин, 1991; Gasparik, Litvin, 
1997; Walter, 1998; Rapp et al., 1999; Бутвина и др., 2001; Litasov, Ohtani, 2010; 
Litasov et al., 2010; Литасов, 2011; Литасов и др., 2011; Mallik, Dasgupta, 2012; 
Бутвина, 2013) были сформулированы две основные гипотезы образова-

ния этих пород в мантии: магматическая и субдукционная. магматическая 
гипотеза предполагает, что эклогиты образуются в результате фракцион-
ной кристаллизации мантийных расплавов на глубинах, соответствую-
щих давлению не менее 35 кбар (Литвин, 1991). субдукционная гипотеза  

рис. 69. гистограммы значений 187os/188os в перидотитах (а) и пироксенитах (б) 
орогенических массивов в альпинотипных складчатых поясах. 

а: 1 — Пиренейский (Burnham et al., 1998), 2 — люлиангшан, с. тибет (Shi et al., 2010), 3 — ханка 
(Wang et al., 2015), 4 — бени-бушера, с. морокко (Roy-Barman et al., 1996; Pearson et al., 2004);  
б: 5, 6 — Швейцарский: перидотиты и вебстериты соответственно (Van Acken et al., 
2008); 7, 8 — богемский: вебстериты и клинопироксениты соответственно (Ackerman et 

al., 2016) орогенических массивов в альпинотипных складчатых поясах
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рассматривает эклогиты как продукт высокотемпературного и высокоба-
рического преобразования пород океанической коры в зоне субдукции. 

При выборе модели происхождения конкретных эклогитов в мантии, 
субдукционной или мантийной, в качестве наиболее надежного критерия 
обычно используют изотопный состав кислорода, δ18o, который в верхней 
мантии составляет +5,5±0,4  ‰. соответственно, эклогиты, образовав-
шиеся из мантийных расплавов, как предполагается, должны иметь зна-
чения δ18o от +5 до +6 ‰. однако в мантийных эклогитах, для которых 
предполагается субдукционное происхождение, установлены значения 
δ18o как менее +5,0, так и более +6,0 ‰. так, для эклогитов из кимберли-
товой трубки робертс виктор (каапваальский кратон) пределы значений 
δ18o практически совпадают с таковыми для гидротермально измененных 
офиолитов: от +3 до +8 (Pearson et al., 2003). Поэтому использование толь-
ко этого критерия не дает однозначного решения вопроса о генезисе ман-
тийных эклогитов. наряду с величиной δ18o в качестве показателя коровой 
или мантийной природы эклогитов служат значения начального изотоп-
ного состава sr и nd: отношение (87sr/86sr)0 и ɛnd. согласно nd-sr систе-
матики модельных мантийных резервуаров (Hofmann, 1997; Tackley, 2000), 
изотопный состава nd в единицах ɛnd в Pm находится в пределах от –1 до 
+1, dm — от +12 до +19, emI — менее –6, отношение 87sr/86sr для тех же 
резервуаров составляет 0,7045–0,7051, 0,7015–0,7025, 0,7040–0,7055 соот-
ветственно. таким образом, и nd-sr систематика эклогитов не позволяет 
сделать определенное заключение об их происхождении. в то же время re-
os систематика дает возможность с достаточной уверенностью установить 
магматическое или субдукционное происхождение мантийных эклогитов  
и часто встречающихся совместно с ними пироксенитов.

обобщенные в настоящей работе данные по изотопному составу re-os 
системы в породах субконтинентальной литосферной мантии свидетель-
ствуют, что в эклогитах как архейского (кратоны каапваальский, слейв, 
сибирский), так и верхнепротерозойского (кратон кассаи) возраста изо-
топный состав существенно отличается от такового в перидотитах, слага-
ющих мантию тех же кратонов. для всех эклогитов наблюдаются высокие 
концентрации re, повышенные по сравнению с cI и Pum значения от-
ношений 187re/188os и 187os/188os и значительная доля радиогенного 187os. 
такие re-os изотопные характеристики большинства эклогитов указы-
вают на то, что они не могли образоваться в результате плавления толь-
ко мантийного перидотита и значительную роль в их образовании играли 
источники, обогащенные рением — наиболее вероятно, субдуцированная 
океаническая кора, преобразованная в результате метасоматоза и/или 
плавления в условиях верхней мантии. однако незначительная часть ксе-

нолитов эклогитов из кимберлитов кратонов каапваальский и слейв ха-
рактеризуется значениями 187os/188os <0,1296 (рис. 65а). возможно, что эти 
эклогиты имеют магматический генезис, являясь продуктами завершаю-
щей стадии фракционной кристаллизации первично мантийных распла-
вов коматиитового состава, образующихся при высокой степени плавления 
перидотитов в мантии (состав реститов плавления близок к гарцбургитам 
и дунитам). модель фракционной кристаллизации коматиитового распла-
ва, созданная на основе экспериментальных данных (Литвин, 1991), при-
ведена на рис. 70. в этой модели образованию биминеральных эклогитов 

рис. 70. модель фракционной кристаллизации первичной коматиитовой магмы 
(Литвин, 1991)
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предшествуют пироксениты. Поскольку коматиитовые магмы образуются 
при высокой степени плавления перидотитов, реститами которой являют-
ся гарцбургиты и дуниты, им свойственно низкое содержание al2o3 и низ-
кое отношение al/mg. Эти магмы должны характеризоваться низким со-
держанием re и os и низкими значениями 187os/188os отношения (Meisel et 
al., 2001). Фракционная кристаллизация таких магм даже на завершающих 
стадиях вряд ли может привести к образованию эклогитов и пироксенитов 
с высоким содержанием осмия и высоким отношением 187os/188os, которые 
наблюдаются в эклогитах субдукционного происхождения. 

на примере эклогитов из мантии кратона кассаи (кластер кимберлито-
вых трубок катока) можно показать согласованность данных re-os, sm-
nd и rb-sr изотопных систем в вопросе о происхождении их в склм этого 
региона (Nikitina et al., 2017). в этих эклогитах установлены повышенные 
по сравнению с bse значения 187sr/186sr (до 0,7071) и положительные ве-
личины ɛnd (1,8–2,6), свидетельствующие об участии корового материала 
при их формировании. высокие значения 187re/188os (135–80) и 187os/188os 
(1,311–1,9709) отношений в катокских эклогитах, значительная доля ра-
диогенного осмия (γos = 129–147) свидетельствуют об их происхождении 
из источника, обогащенного рением — субдуцированной океанической 
коры, преобразованной в результате метасоматоза и/или плавления в ус-
ловиях верхней мантии. изотопный состав кислорода в клинопироксенах 
и гранатах низкомагнезиальных эклогитов (значения δ18o охватывают ин-
тервалы 6,2–7,4 и 6,2–7,1 соответственно (Korolev et al., 2016)) согласуется  
с данной гипотезой. Предполагается, что протолитом высокоглиноземи-
стых эклогитов послужили габброиды, а для низкомагнезиальных эклоги-
тов — базальты океанической коры/бониниты (Королев, 2015).

3.1.4.2. Неоднородность изотопного состава осмия в перидотитах 
литосферной мантии, подстилающей кратоны

неоднородность верхней мантии в отношении re-os изотопной систе-
матики и сохранность в ней в течение длительного периода (миллиарды лет) 
химически неравновесных деплетированных и обогащенных доменов в суб-
континентальной верхней мантии отмечалась ранее в работах (Meisel et al., 
2001; Meibom et al., 2002; Pearson, Wittig, 2014). в настоящей работе в резуль-
тате анализа 187re-187os изотопной системы в перидотитах склм, подстила-
ющей различные кратоны, установлена неоднородность изотопного состава 
осмия (см. табл. 11, 12, рис. 64, 65) в этих породах. При этом отметим, что 
значения отношения 187os/188os, полученные для валовых проб перидотитов, 
лишь незначительно превышают значения, определяемые для сульфидов 

из этих перидотитов, а также для включений сульфидов в алмазах. возраст 
обеднения перидотитов рением — возраст процесса плавления перидотитов 
субкратонической мантии, архейский, от 3,5 до 2,7–2,9 млрд лет.

для каждого из кратонов наблюдается достаточно существенный раз-
брос значений отношения 187os/188os для мантийных перидотитов, но при 
этом они не превышают модельного значения для Pum, за исключением 
перидотитов из мантии карельского кратона, где хотя и редко, но встреча-
ются перидотиты, характеризующиеся величиной 187os/188os отношения до 
0,1423 (Peltonen, Brügmann, 2006). мантийные перидотиты кратонов каап-
ваальский (включая лесото, матсоку), вайоминг, северо-американский 
характеризуются в основном более низкими значениями 187os/188os (<0,117) 
по сравнению с перидотитами из мантии карельского и сибирского кра-
тонов (преимущественно от 0,111 до 0,1296). в перидотитах мантии севе-
ро-китайского кратона значения 187os/188os отношения находятся в преде-
лах от 0,116 до 0,129. исключение составляют перидотиты региона Фуксиа,  
в которых отношение изотопов осмия колеблется от 0,106 до 0,115 (Zhang et 
al., 2008). особенностью re-os изотопной системы перидотитов северо-
китайского кратона является и низкое значение 187re/188os отношения (от 
0,01 до 0,65) по сравнению с мантией других кратонов, где оно достигает 
2,0 (табл. 10). следует отметить, что это значение близко к рассчитанному 
первичному (для возраста 4,56 млрд лет) значению 187re/188os отношения  
в хондрите: 0,422 (Walker et al., 1989; Pearson, 1999). на корреляционных ди-
аграммах nb — nb/ta и Zr — Zr/hf (рис. 71) точки мантийных перидотитов 
северо-китайского кратона (лонгганг) находятся в области, близкой по 
составу к хондриту cI. точки же перидотитов из мантии каапваальского, 
северо-американского и сибирского кратонов локализованы в квадран-
тах, соответствующих содержаниям nb, ta, Zr, hf и отношениям nb/ta  
и Zr/hf, превышающим таковые в хондрите cI.

в настоящее время трудно сказать, с чем связана установленная не-
однородность re-os изотопной системы перидотитов субкратонической 
мантии, особенно это касается мантии северо-китайского кратона. мож-
но предполагать неполную химическую гомогенизацию вещества мантии 
на стадии «магматического океана» и, соответственно, различную эволю-
цию состава 187re-187os системы в отдельных участках мантии в течение 4,56 
млрд лет (гипотеза 1). возможно также, что при просачивании сквозь суб-
кратоническую мантию расплавов и флюидов, образующихся при неодно-
кратном парциальном плавлении в более глубоких горизонтах в течение 
ее длительной эволюции, они могли вызывать изменение изотопной си-
стемы в перидотитах верхних горизонтов, обогащая породы рением (гипо-
теза 2). нельзя также исключать гипотезу плавления архейских эклогитов,  
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обогащенных рением и радиогенным осмием, и взаимодействия распла-
вов/флюидов, образующихся при этом, с деплетированными рением пери-
дотитами и поэтому неравновесными с ними (гипотеза 3). однако, в слу-
чае значительных масштабов такого взаимодействия, присутствие в склм 

перидотитов со значениями 187os/188os, превышающими таковые в Pum, 
было бы нередким, особенно в мантии кратонов, где наряду с перидоти-
тами присутствуют эклогиты, характеризующиеся, как указывалось выше, 
высоким содержанием re и низким os. наиболее вероятной представляет-
ся вторая гипотеза. как было показано ранее (Глебовицкий и др., 2005; 2007; 
2009; Вревский и др., 2010; Goncharov et al., 2012a; 2012b; Nikitina et al., 2016), 
процессы плавления в склм протекали в различных термодинамических 
условиях (Т, Р, fO2) и проявлялись с различной интенсивностью, что и об-
условило вариации как состава реститовой мантии, так и образующихся 
при этом расплавов, от щелочных базальтов до коматиитов. естественно 
ожидать, что варьирующий состав расплавов/флюидов мог вызывать раз-
личные, но все-таки ограниченные изменения состава 187re-187os системы 
неравновесных с ними перидотитов.

3.1.4.3. «Стабильность» изотопного состава Re-Os системы в 
перидотитах континентальной литосферной мантии, подстилающей 
разновозрастные структуры земной коры

в перидотитах складчатых поясов, обрамляющих архейские крато-
ны, и рифтогенных структур в пределах кратонов, а также в перидотитах 
орогенических массивов в альпинотипных складчатых поясах отношение 
187os/188os не превышает значения в Pum. Пределы значений 187os/188os 
отношения в перидотитах мантии складчатых поясов, более поздних от-
носительно кратонов (возраст от раннепротерозойского до позднепроте-
розойского-фанерозойского), близки к таковым в мантийных перидотитах 
сибирского и северо-китайского кратонов. в перидотитах рифтогенных 
структур 187os/188os отношение колеблется от 0,105 до 0,125, охватывая 
практически весь интервал значений, свойственных перидотитам субкра-
тонической мантии, и для этих перидотитов также не установлены значе-
ния выше Pum. носителями ксенолитов мантийных перидотитов (пре-
имущественно шпинелевые лерцолиты и гарцбургиты) в этих структурах 
являются не кимберлиты, а щелочные базальты. можно предполагать, что 
зарождение магм щелочных базальтов происходило в глубинных зонах суб-
континентальной литосферной мантии и даже в астеносферной мантии, 
граница между которыми, по крайней мере в рифтогенных зонах, нахо-
дится на существенно меньших глубинах, чем в субкратонической мантии 
(Zorin et al., 1990; Petit, Diverchere, 2006). во всяком случае, это опять-таки 
указывает на незначительные масштабы химического взаимодействия пе-
ридотитов с расплавами или флюидами, образующимися при их парциаль-
ном плавлении, даже в условиях высоких температур и давлений.

рис. 71. диаграммы nb — nb/ta (а) и Zr — Zr/hf (б) для ксенолитов перидотитов из 
мантии кратонов.

 1–4: каапваальский (Gregoire et al., 2003), северо-американский (Schmidberger, Fran-
cis,2001), сибирский (Ionov et al., 2010; Goncharov et al., 2012a), северокитайский кратон, 
лонгганг (Wu et al., 2003) соответственно), хинган-монгольского складчатого пояса (5: 
вангжинг (Wu et al., 2003)), и абиссальных перидотитов орогенических массивов в аль-
пинотипных складчатых поясах (6–8: балмуссио (Weyer et al., 2003), рондо (Lenoir et al., 
2001), хороман (Takazawa et al., 2000) соответственно). 9 — хондрит cI (Palme, O’Neill, 2003
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3.1.5. заключение

Постоянство изотопных отношений 187os/188os в перидотитах мантии, 
которая подстилает разновозрастные тектонические структуры земной 
коры континентов, с одной стороны, и сохранность в эклогитах архейского 
возраста высоких значений187re/188os и 187os/188os, свойственных базальтам 
океанической коры — с другой, свидетельствуют о слабом изменении изо-
топного состава re-os системы в течение длительного времени (миллиар-
ды лет) в этих породах. Присутствие в склм неравновесных между собой 
по изотопному составу рассматриваемой системы перидотитов и эклоги-
тов архейского возраста говорит о чрезвычайно низкой скорости обменных 
реакций изотопами re и os между ними. однако именно эти особенности 
изотопного состава re-os системы определяют ее возможности как трассе-
ра процессов рециклинга корового материала в мантию. 

очевидна необходимость дальнейших исследований re-os систематики 
перидотитов, эклогитов и пироксенитов в субкратонической мантии с уче-
том термальных и окислительно-восстановительных условий их образова-
ния и глубины залегания в мантии, а также экспериментального изучения 
обменных реакций изотопами re и os между породами ультраосновного и 
основного состава.

3.2. перидотиты в палеоархейских ортогнейсах 
побУжской гранУлито-гнейсовой области 
Украинского щита: геологическое положение, 
особенности состава, генезис

древнейшие ассоциации пород кратонов немногочисленны и, несмо-
тря на полученные в последнее десятилетие данные (Earth`s…, 2007), их из-
учение остается актуальной задачей. среди этих ассоциаций преобладают 
тоналит-трондьемиты, и лишь в нескольких структурах обнаружены уль-
траосновные породы. Ультрамафиты архея дают сведения о составе древ-
ней мантии, а также являются важным звеном для разработки геодинами-
ческих моделей формирования ранней коры. информация об архейских 
ультрамафитах крайне мала и фрагментарна, хотя именно в этот период 
была сформирована большая часть коры архейских кратонов. недостаточ-
ность данных об ультрамафитах частично связана с тем, что эти породы, 
как правило, сильно преобразованы, что затрудняет установление их ис-
ходного геологического положения и первичной природы. Это особенно 
актуально для гранулито-гнейсовых областей, характеризующихся дли-
тельной и сложной эволюцией.

Побужская гранулито-гнейсовая область (Пгго) является частью 
днестровско-бугской провинции украинского щита (уЩ) (рис. 72, врез-
ка). древнейшие породы Пгго, представленные гнейсоэндербитами  

рис. 72. схема геологического строения изученного участка (одесский карьер).
на врезке: схема тектонического строения украинского щита и местонахождение участ-
ка работ (показано звездочкой); провинции: вП — волынская, дбП — днестровско-
бугская, кП — кировоградская, ПП — Приазовская, ртП — росинско-тикичская, 
сПП — среднеприднепровская; шовные зоны: гЗ — голованевская, кЗ — криворож-

ская, оПЗ — орехово-Павлоградская
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с включениями основных, ультраосновных пород и метаосадков, слагают 
юго-восточную часть Пгго, где они вскрыты серией карьеров: гайворо-
новским, Завальевским, одесским, казачий яр, кошаро-александров-
ским. характерной особенностью Пгго является многократность гео-
логических процессов на протяжении почти 2 млрд лет, происходивших 
на одной территории, что было продемонстрировано, например, при рас-
шифровке геологической истории одного образца из одесского карьера 
(Lobach-Zhuchenko et al., 2016).

данная работа посвящена результатам минералого-геохимического из-
учения включений ультраосновных пород одесского карьера, имеющих 
длительную геологическую историю формирования (Лобач-Жученко и др., 
2013; Claesson et al., 2015; Lobach-Zhuchenko et al., 2016). Целью работы яв-
лялось установление природы включений перидотитов, что необходимо 
для реконструкции истории формирования Пгго. в связи с этим главной 
задачей была систематизация и типизация включений перидотитов, осно-
ванная на их геологических характеристиках, химическом и минералоги-
ческом составах. При характеристике минерального состава большее вни-
мание уделено ранним, преимущественно магматическим, ассоциациям.

3.2.1. геологическая обстановка

карьером вскрыты интенсивно огнейсованные и местами мигматизи-
рованные гнейсоэндербиты (рис. 72). в северной части карьера в гнейсо-
эндербитах наблюдается протяженное линзообразное тело кристаллослан-
цев с резко подчиненными прослоями метаосадочных пород (Балтыбаев  
и др., 2014; Лобач-Жученко и др., 2014а; 2014б).

в гнейсоэндербитах установлены три этапа деформаций, привед-
ших к их гнейсификации, полосчатости и мигматизации. При наиболее 
ранних деформациях образовалась крутая субмеридиональная гнейсо-
видность. Породы с такой гнейсовидностью характеризуются наиболее 
древними 207Pb/206Pb возрастами циркона: например, это обнажение 
ur15 в карьере казачий яр (проба c10u04, Claesson et al., 2015), обн. 
ur.22/1 (Лобач-Жучено и др., 2011), обн. ur132 (Lobach-Zhucenko et al., 
2016). Последующие деформации привели к формированию субширот-
ных — запад-северо-западных плоскостных структур, близких к верти-
кальным, и пологой минеральной и агрегатной линейности. в северной 
части карьера наблюдается зона пластического сдвигового течения, от-
ражающая эти деформации (рис. 72). наложение субширотных струк-
тур на субмеридиональные проявлено отчетливо и задокументировано 
(Lobach-Zhuchenko et al., 2016).

время образования субширотных структур оценивается u-Pb датирова-
нием циркона из ортопироксенита (рис. 73), а также по возрасту циркона 
из лейкосомы в сдвиговой зоне (неопубликованные данные авторов) как 
~2,8 млрд лет. деформации привели к фрагментации и метаморфизму ряда 
включений: ортопироксенита с возрастом магматической кристаллизации 
3,3 млрд лет (Лобач-Жученко и др., 2017a), а также гарцбургита-ортопирок-
сенита, рассмотренного ниже. для некоторых ультрамафитов методом 
tIms ранее был получен возраст 2,70 и 2,72 млрд лет (Степанюк, 1996).

Процессы, имевшие место ~2,8 млрд лет назад, отразились на пере-
стройке u-Pb системы многих зерен циркона гнейсоэндербитов Пгго,  

рис. 73. u-Pb диаграмма с конкордией для циркона из ортопироксенитовой части 
гарцбургитовой линзы (образец ur17/2-3). на врезке: гистограмма u-Pb sIms 

возрастов (207Pb/206Pb) для эндербитов Побужского комплекса (литературные  
и неопубликованные данные авторов). При построении гистограммы использованы 

значения возраста с дискордантностью менее 10 %, черным цветом показаны 
возрастные данные для циркона из образца ur17/2-3
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в результате чего на гистограмме u-Pb значений присутствует отчетливый 
пик 2,8 млрд лет (Лобач-Жученко и др., 2017б). Породы с субширотной гней-
совидностью рассечены жилой пегматоидного гранита с возрастом ~2,0 
млрд лет (Степанюк и др., 2013). в центральной части карьера располага-
ется серия даек высоко-к метаандезитобазальтов, имеющих северо-вос-
точное простирание, возраст которых 1,99 млрд лет (Степанюк и др., 2013). 
Заключительные деформации проявились локально и связываются с де-
формационно-метаморфической переработкой пород ~ 2,0 млрд лет назад.

Морфология и залегание включений ультрамафитов. Перидотиты встре-
чаются в гнейсоэндербитах и реже кристаллических сланцах в виде вклю-
чений размером от первых десятков сантиметров до первых метров. По со-
ставу и строению они разделены на три типа. 

Первый тип объединяет шпинельсодержащие серпентинизированные 
(обн. ur22) и амфиболизированные (обн. ur145) гарцбургиты. серпен-
тинизированные гарцбургиты ur22 слагают в гнейсоэндербитах близкое 
к изометричному тело до 9 м в поперечнике и разбиты многочисленными 
трещинами, заполненными карбонатом. северо-восточный и юго-запад-
ный контакты этого тела параллельны северо-западной (сЗ 320°) гнейсо-
видности и полосчатости вмещающих гнейсоэндербитов, круто падающих 
к юго-западу. в зоне северо-восточного контакта гарцбургиты сильно раз-
дроблены и изменены. вдоль юго-западного контакта расположена мало-
мощная дайка метабазита (амфибол-пироксен-гранатовый гранулит).  
в центре тела гарцбургиты прорываются другой маломощной (~10 см) дай-
кой метабазита, также метаморфизованной в гранулитовой фации.

Шпинельсодержащие гарцбургиты ur145 образуют тело размером око-
ло 3×2 м, которое залегает в кристаллических сланцах, круто падающих на 
юЗ 225°. единственный обнаженный контакт этого тела круто падает на 
ююЗ 290°, т. е. он не параллелен сланцеватости в кристаллосланцах. та-
ким образом, перидотиты 1-го типа кристаллизовались до наиболее ран-
них деформаций, приведших к развитию плоскостных структур субмери-
дионального простирания.

ультрамафиты второго типа слагают обн. ur17/2 и ur135. в обн. ur17/2 
они представлены шпинельсодержащими флогопитовыми гарцбургитами, ко-
торые слагают линзовидное тело размером 0,5×5,5 м, вместе с вмещающими 
гнейсоэндербитами круто падающее к ссв и интерпретируемое как фрагмент 
будинированной дайки в сдвиговой зоне пластического течения субширотно-
го простирания. линза имеет зональное строение, ее краевая часть (шириной 
до 10 см) сложена флогопитовым ортопироксенитом (рис. 74). таким образом, 
включение ur17/2 было образовано одновременно с деформациями второго 
этапа и появлением субширотных плоскостных структур.

в обн. ur135 ультрамафиты залегают в гнейсоэндербитах и слага-
ют несколько фрагментов, скорее всего, ранее представлявших единое 
тело. наиболее крупный фрагмент имеет пластинообразную форму ши-
риной <1 м. вместе с гнейсоэндербитами он смят в складку с шарниром, 
погружающимся на сЗ под углом 70°. таким образом, это включение, 
отнесенное ко 2-му типу, испытало сильные деформации. По минераль-
ному составу породы 2-го типа отвечают амфиболизированным лерцо-
литам.

рис. 74. обнажение ur17/2 (вертикальная стенка) и соотношения различных типов 
пород.

а — схема строения будины ur17/2 с номерами изученных образцов: 1 — гнейсоэндер-
бит, 2 — шпинельсодержащий Phl гарцбургит, 3 — кайма Phl ортоприроксенита, 4 — 
Pl-Prg ортопироксенит (метаморфизованный ультрамафит). б и в — фотографии юЗ и 
св контактов включения с гнейсоэндербитом; г — деталь контакта гарцбургита (I–III)  
и ортопироксенита (IV–V). hzb — шпинельсодержащий Phl гарцбургит, opt — Phl орто-

пироксенит, end — гнейсоэндербит
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к третьему типу отнесены ультрамафиты, изученные в обн. ur148, 
ur149 и ur150. наиболее крупное включение (обн. ur148) представляет 
собой пластину, которая имеет сложное строение (рис. 75). большая часть 
включения сложена шпинельсодержащими амфиболизированными лер-
цолитами (ur148/1), оливин-флогопитовыми ортопироксенитами (s21) 
и шпинельсодержащими гарцбургитами (ur148/2), которые сменяются 
шпинельсодержащим амфиболизированным флогопитовым вебстеритом 
(s22). ультрамафиты содержат «пластину» мощностью до 0,5 м, сложенную 
гнейсотрондьемитом (s20, рис. 75). крупнозернистый вебстерит слагает 
также линзу (ur148), расположенную в верхней части обнажения (рис. 75). 
наблюдаемая полосчатость определяется, по-видимому, разной степенью 
амфиболизации, возможно отражающей магматическую расслоенность. 
Полосчатость круто падает к св 60° и параллельна как контактам тел, так 
и гнейсовидности во вмещающих породах. включение ur148, вероятно, 
близко по времени к этапу ранних деформаций, судя по единой ориенти-
ровке внутреннего строения и контактов.

к северу от обн. ur148 (рис. 72), в гнейсоэндербите в полосе шириной 
около 20 м, сланцеватость в которой под углом ~45° падает на северо-за-
пад, располагается серия мелких (от 0,5 до 2,0 м) изометричных включе-

ний, сложенных шпинель-чермакитовыми ортопироксенитами (ur149)  
и шпинель-чермакит-оливиновыми ортопироксенитами (ur150). воз-
можно, они являются фрагментами более крупных и сложных включений. 
очевидно, что их становление имело место ранее, чем деформации третье-
го этапа, в результате которых были образованы узкие зоны рассланцева-
ния северо-восточного простирания.

3.2.2. петрография перидотитов и связанных с ними пород

перидотиты 1-го типа (включение ur22) представлены в различной сте-
пени серпентинизированным sp-гарцбургитом. часть включения сложена 
крупнозернистой породой, состоящей из ol, opx, spl (табл. 15); вторичные 
— amph, srp, mag, hem, crb. часть включения сложена среднезернистой 
породой с листоватой, гранобластической структурой, состоит из ol, opx, 
spl, Phl, amph. на рис. 76, a виден характер серпентинизации гарцбурги-
та; значительная карбонатизация породы проявлена образованием мелких 
зерен доломита в матрице и заполнением кальцитом многочисленных тре-
щин (рис. 76, б).

часть зерен амфибола образует крупные (>300 мк) зерна, замещающие 
пироксены; при этом последние также могут замещаться серпентином  
и хлоритом. небольшие таблитчатые зерна флогопита (тальк?) расположе-
ны по границам зерен оливина, полностью замещенных серпентином. 

включение гарцбургита ur22/1 сечется дайкой, сложенной двупирок-
сеновым гранулитом с составом: di, hyp, Prg, bt, Qtz, Pl с небольшими 
каймами амфибола вокруг пироксенов.

перидотиты 2-го типа представлены включением ur17/2 (рис. 74). Цен-
тральная часть сложена шпинельсодержащим флогопитовым гарцбургитом 
(ur17/2, ur17/2-2I, ur17/2-2 II, ur17/2-2III на рис. 74). узкая кайма на 
границе с гнейсоэндербитом сложена Phl ортопироксенитом (ur17/2-3a, 
17/2-2 IV, 17/2-2V), а верхняя, выклинивающаяся часть полностью мета-
морфизована и сложена Prg-Pl ортопироксенитом (ur17/2-4). на контакте 
гарцбургита и ортопироксенита имеет место серпентинизация, идущая по 
ориентированной системе трещин. Phl ортопироксенит — это среднезер-
нистая порода, грано-лепидобластическая, в которой opx>cpx; cpx со-
ставляет мнее 5  %. Пироксены — бесцветные, образуют полигональные 
зерна. у opx также наблюдаются крупные блочные зерна и зерна с полоса-
ми деформации. в небольшом количестве присутствует амфибол (табл. 15). 

включение ur 135 сложено амфиболизированным лерцолитом (ur 
135, ur 135/2), имеет гранобластовую структуру; главные минералы: ol, 
opx, cpx, amph (mg-гастингсит), акцессорные: mag, ap, Ilm, вторичные: 

рис. 75. Фотография обнажения ur148 и места отбора образцов. 
ur148 — вебстерит, ur148/1 — шпинельсодержащий лерцолит амфиболизированный, 
ur148/2 — шпинельсодержащий гарцбургит амфиболизированный, s20 — гнейсо-
трондьемит, s21 — шпинельсодержащий ol-Phl ортопирксенит амфиболизированный, 

s22 — шпинельсодержащий Phl вебстерит амфиболизированный
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Phl, carb, srp, Ged; отличается от ur17/2 сильной амфиболизацией и от-
сутствием шпинели.

перидотиты и ультрамафиты 3-го типа представлены включением ur148 
(рис. 75), и, предположительно, к этому типу отнесены два небольших 
включения ur149 и ur150. лерцолит (ur148/1, рис. 75) имеет гранобла-
стовую структуру, состав: ol, cpx, opx, ed, акцессорные: spl, mag, dol, sulf, 
fe-chr (рис. 77, а; табл. 15). в оливине по системе тонких трещин развива-
ется волокнистый серпентин, доломит и магнетит. Эденит образует круп-
ные, преимущественно ксеноморфные зерна, скорее всего, он находится 
в равновесии с ol и пироксенами. более поздний амфибол замещает по 
краям пироксены. сульфиды — Py, ро, Pn. вебстерит (ur148, рис. 75; табл. 
15) имеет гиганто-крупнозернистую, гипидиоморфнозернистую структуру. 
Зерна пироксенов (0,5–2 см) разбиты на мелкие домены. текстура — мас-
сивная. состав: opx, cpx, немного ed, акцессорные: Phl, act, Pl, Qtz, Py, 
ро, chr. ортопироксен (#mg 74–76) образует таблитчатые, слегка вытяну-
тые зерна, где видны полосы деформации, и содержит вростки или ламели 
распада cpx, который также образует небольшие самостоятельные зерна. 
амфибол — hbl-ed — светло-болотнозеленый, замещает по краям пирок-
сены. По трещинкам и границам зерен совместно с актинолитом разви-
вается Phl. в интерстициях встречаются мелкие ксеноморфные зерна Qtz  
и Pl (an 43). spl-ts гарцбургит (ur148/2, рис. 77; табл. 15) имеет лепидогра-
нобластовую структуру и полосчатую текстуру, обусловленную развитием 
полос богатых амфиболом, ориентированных параллельно сланцеватости 
и границам включения. состоит из ol, opx, ts, spl, акцессорные: Phl, sulf, 
mag, crb. крупные кристаллы оливина разбиты сетью трещин, заполнен-
ных srp, crb и mag. opx образуют пятнообразные скопления зерен и срост-
ки с чермакитом. более ранний амфибол представлен как крупными (до 1 
мм) зернами паргасита, так и слегка менее щелочными зернами чермакита 
в сростках с opx. По границам зерен ts и Pgs развивается hbl-ed. Phl обра-
зует единичные редкие светло-желтые чешуйки в трещинах и по краям ts, 
Pgs. spl (плеонаст) — буро-зеленая, глиноземистая, образует ксеноморф-
ные неправильной формы зерна разного размера, по трещинам замеща-
ется mag, редко встречаются сростки с сульфидами. Phl вебстерит имеет 
лепидогранобластовую структуру, сложен opx, cpx и Phl, немного amph, 
акцессорные; sulf (срастания Py, Pn и ccp), dol. ультрамафиты 3-го типа 
в сравнении с 1-м типом значительно слабее серпентинизированы и более 
интенсивно амфиболизированы.

Породы ur150 и ur149 по минеральному составу отвечают шпинель-
содержащим амфиболизированным ортопироксенитам. ur150 имеет не-
матогранобластовую структуру, сложен примерно в равных  соотношениях 

рис. 76. bse микрофотографии ультрамафитов: шпинельсодержащий гарцбургит ur22/6: 
а — серпентинизация породы с замещением пироксенов и амфибола, б — карбонатный 
прожилок, секущий мелкозернистую, преимущественно состоящую из серпентина ма-
трицу и крупные зерна амфибола с реликтами ортопироксена. Шпинельсодержащий 
Phl гарцбургит ur17/2: в — гарцбургит с редкими зонами серпентинизации; ортопи-
роксенит ur17/2: г — развитие amph и Phl по пироксенам (ur17/2-2а); д — участок, 
обогащенный флогопитом; е — зоны перекристаллизация opx и Phl (ur17/2-3а). из-
менение флогопита идет по ориентированной системе трещин, которые заполнены 

продуктами изменения, обогащенными железом
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opx и ts, ol занимает подчиненное положение, акцессорные: Phl, spl, crb, 
mag. ol представлен некрупными ксеноморфными сильно трещинова-
тыми зернами, часто зажат между зернами opx и ts, что свидетельствует 
о их одновременной кристаллизации (табл. 15; рис. 77, г). Замещается по 
трещинам ath-srp-dol агрегатом с mag вкрапленностью. opx образует 
округлые и ксеноморфные зерна. наиболее ранний амфибол представлен 
чермакитом, образует таблитчатые зерна. spl — образует мелкие округлые 
зерна, встречается в виде включений в opx и ts, образует сростки с dol  
и mag. Phl образует редкие мелкие чешуйки по трещинкам и границам зерен.

ur149 имеет нематогранобластовую структуру, сложена ol, opx, cpx, 
ts, spl, акцессорные: mag, Py, Pn, dol, вторичные: hbl, srp, ath. По сети 
трещин происходит интенсивное замещение оливина srp, crb и mag (табл. 
15; рис. 77, в), пироксенов волокнистым агрегатом srp-ath-Ged состава,  
а шпинели — магнетитом. spl (плеонаст) — буро-зеленая, образует окру-
глые и неправильные зерна разного размера в межзерновом пространстве, 
реже мелкие включения в ol, встречаются сростки с сульфидами и карбо-
натом, по трещинам замещается mag. наиболее ранний aмфибол пред-

ставлен чермакитом, образует таблитчатые зерна, сечется общей системой 
трещин, иногда замещается по краям hbl-2.

3.2.3. состав минералов

Электронно-микроскопическое изучение минералов выполнено  
в иггд ран (г. санкт-Петербург). большая часть измерений проведена 
на растровом сканирующем электронном микроскопе Jsm-6510la с энер-
годисперсионным спектрометром Jed-2200 (Jeol ltd) при ускоряющем 
напряжении 20 кв, токе 1,5 на с Zaf-методом коррекции матричных эф-
фектов. в качестве стандартных образцов использовались для: si, mg, fe 
оливин, al — керсутит, ca — диопсид, na — жадеит, K — ортоклаз, mn 
— спессартин, ti — tio, ni и cr — металлы. ряд измерений выполнен на 
электронно-зондовом микроанализаторе JXa-8230 (Jeol ltd) с двумя вол-
нодисперсионными спектрометрами, использовались кристаллы taP, 
lIf, Pet. условия анализа: ускоряющее напряжение 20 кв, ток зонда на 
цилиндре Фарадея 300на. Поправки на матричные эффекты рассчитыва-
лись методом Zaf. использованы стандарты для рентгеновского микро-
анализа m.a.c. ltd: оливин (si и mg), оливин-гортонолит (fe), ортоклаз 
(al), диопсид (ca), спессартин (mn), tio, чистые металлы cr и ni.

ассоциации минералов перидотитов и связанных с ними пород даны  
в табл. 15.

Оливин является главным минералом всех типов перидотитов (табл. 15). 
он имеет высокое содержание fa (от 14–15 до 17 %). в разных типах пери-
дотитов наблюдаются небольшие вариации: максимальное содержание fo 
в оливине (86–87  %) включений ur150 и ur 17/2, минимальное (до 82)  
в оливине из пород включения ur148 и лерцолита ur135, содержание fa  
в последнем 24–25 % (табл. 16).

содержание fo в ol из мантийных перидотитов обычно находится  
в пределах 89–92 (Herzberg et al., 2016). большинство мантийных ксеноли-
тов, представляющих субконтинентальную архейскую мантию, содержат 
ol90-89 (Pearson еt al., 2003). Повышенная железистость оливинов из ультра-
мафитов одесского карьера характерна и для других объектов украинского 
щита. высокую железистость (fo = 80–86) имеют оливины из палеопроте-
розойских многофазных интрузий западной части уЩ (Щербаков, 2005),  
а также, за исключением нескольких серпентинитов, из мезоархейских ин-
трузий Приднепровья (Самборская и др., 2007; Семененко и др., 1979; Бурцева 
и др., 1976). По обобщениям, сделанным для всего уЩ, среднее содержа-
ние fa в оливинах из гипербазитов составляет 12,9 (Ильвицкий, Колбанцев, 
1968; Фомин и др., 1980).

рис. 77. вse микрофотография ультрамафитов третьей группы.
а, б — развитие амфиболов и других водосодержащих минералов по оливин-пироксе-
новому парагенезису в лерцолите (ur148/1) и гарцбургите (ur148/2), в, г — в ортопи-

роксенитах ur149 и ur150
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многочисленными экспериментальными работами показано, что от-
ношение fe/mg в оливине положительно коррелирует с этим отношением  
в породе, обратно коррелирует с т (температура), р (давление) и имеет об-
ратную зависимость от фугитивности кислорода (Mysen, 2006; Herzberg et 
al., 2016 и ссылки в них). в случае перидотитов Пгго, по-видимому, опре-
деляющим в повышенной железистости оливина являются состав породы 
и пониженная фугитивность кислорода. Повышенная железистость оли-
винов согласуется с повышенным содержанием в них mn. оливины 1-го  
и 2-го типа перидотитов имеют высокие (1550 г/т) содержания mn (табл. 
16), выше 600–1100 г/т, рассчитанного для рм (Herzberg, O`Hara, 2002). 
только в пр. ur150 (3-й тип) минимальное содержание mn — 1084 г/т, 
близко к его содержанию в оливинах рм.

содержание хрома в оливинах определяется его содержанием в породе, 
поэтому содержание cr2o3 в оливине первого типа на порядок выше, чем 
во втором. оливин содержит незначительную примесь ti, al и са. низкое 
содержание ti отличает (помимо морфологии) оливины одесского карьера 
от метаморфических оливинов, содержание tio2 в которых достигает 0,86 
масс % (De Hoog et al., 2010). рассчитанные коэффициенты распределения 
— dfe

ol-m = 1,24, dmn
ol-m = 1,11 отвечают очень низкой fo2 (Mysen, 2006).

особенностью состава оливина является высокое содержание в нем ни-
келя. dni

ol/m уменьшается с увеличением в расплаве mgo и увеличивается 
при повышении т и р, т. е. имеет место противоположная тенденция, по-
скольку повышение т и р ведет к увеличению в расплаве содержания mgo. 
Эволюция содержания ni в оливине в породах, изменяющихся от базальтов 
морб до перидотитов, рассчитанная для магнезиальности расплава 0,89, 
показана на рис. 78. оливины из перидотитов 1-го типа имеют наиболее 
низкие содержания ni, а второго типа (ur17/2 и ur135) — высокие и са-
мые высокие содержания в оливине из ортопироксенита ur150 (рис. 78; 
табл. 16). При сравнении с ортопирокcенами мантийных ксенолитов и фа-
нерозойских орогенных лерцолитов оливины имеет повышенную желези-
стость: его состав у неизмененных перидотитов 1-го и 2-го типов находится 
в интервале en86-84 fs14-15Wo0-0,01

ортопироксен из перидотитов 2-го типа имеет состав: en85-80 fs14-

20Wo0-0,01, при этом в ортопироксените ur17/2 магнезиальность орх ниже, 
чем в гарцбургите, и равна 80 (табл. 17). в верхней части линзы ur17/2, 
сложенной плагиоклаз-паргаситовым ортопироксенитом, oрх представ-
лен гиперстеном с содержанием sio2 50–52 вес. %, в то время как в маг-
матических ортопироксенах содержание sio2 варьирует от 55,2 до 56,97 
вес. %. (табл. 17). opx породы ur150 имеет повышенное содержание tio2 
(табл. 17), характеризуется низким содержанием а12о3, небольшой при-

месью cr, ni, mn. содержание ni и mn различается в разных типах пе-
ридотита.

на дискриминационных диаграммах разделения магматических и ме-
таморфических ортопироксенов (Bhattacharya, 1971; Rietmeijer, 1983) ор-
топироксены из перидотитов и ортопироксенитов располагаются в поле 
магматических составов, единицы — попадают в зону перехода (рис. 79). 
между собой они различаются содержанием глинозема — наименьшим  
у ультрамафитов включений ur17/2 и ur148 (табл. 17, рис. 79).

Клинопироксен представлен магнезиальным диопсидом (табл. 17; Morim-
oto et al., 1988): большая часть клинопироксенов имеет #mg > 90; исключе-
нием являются диопсиды из вебстерита ur148, магнезиальность которых 
варьирует от 85 до 91. клинопироксены отличаются от клинопироксенов 
из мантийных ксенолитов (Boyd et al., 1984) низким содержанием na2o,  
а большая часть также пониженным содержанием al2o3. При этом наимень-
шие содержания na2o и al2o3 характерны для срх из гарцбургитов ur17/2; 
для них также характерны максимальные содержания ni и cr (табл. 17).

оба пироксена во включении ur17/2, в кайме ортопироксенита, 
где исчезает оливин, постепенно изменяют свой состав на более желе-
зистый: гарцбургит на контакте ur17/2–3v: opx #mg 88 +сpx #mg92,  
в ортопироксените- ur17/2–3а — opx #mg 79, cpx #mg 88. состав пи-
роксенов меняется сильно в метаморфизованной части — образец 17/2–
4 (табл. 17).

рис. 78. Положение оливинов из перидотитов на графике ni — fo.
в правой части рисунка показана линия эволюция содержания ni в оливине для ман-

тийных пород (Herzberg et al., 2016). в номерах образцов убрана приставка ur
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Шпинель присутствует практически во всех типах ультрамафитов. По со-
ставу выделяются две группы — высокоглиноземистые и хромистые, обо-
гащенные железом (табл. 18; рис. 80). Повышенная железистость всех шпи-
нелей определяется, так же как для оливина и ортопироксена, повышенной 
железистостью пород. о влиянии железистости породы на состав шпинели 
четко указывают шпинели метеоритов (Schmitz et al., 2003). в перидотитах 
1-го типа: в зональных зернах, в центре наименее измененного образца 
ur22/6 и в обр. ur145 преобладает глиноземистая и высокоглиноземистая 
шпинель. на диаграмме #cr — #mg (рис. 80) соответствует уровню верхов 
амфиболитовой-гранулитовой фации в классификации метаморфических 
шпинелей (Evans, Frost, 1975). в краевых частях зональных зерен увели-
чивается #cr, уменьшается глиноземистость с постепенным переходом  
к al-хромиту (рис. 81, а) и далее к mag. По соотношению cr-fe3+-al отвеча-
ют пикотиту-герциниту, а по отношению fe3+ /(fe3+al)-fe2+/(fe2++mg) — 
к плеонасту. другой тип шпинели присутствует во 2-м типе перидоти-

тов. в гарцбургите ur17/2 все шпинели являются низкоглиноземистыми 
(al3+ = 0,63–0,11). от ранних, представленных включением в оливине (рис. 
81, б), а также частями сложных зерен (рис. 81, в), к более поздним — со-
ставы шпинели меняются, что видно по соотношению cr3-fe3+ -al3 от хро-
мита до пикотита, а по отношению fe2 /(mg +fe2)-fe3+ /(al+– fe3+) от fe-
пикотита до плеонаста.

таким образом, при метаморфизме ранней шпинели происходит 
увеличение роли двухвалентного железа. в отличие от шпинелей пери-
дотитов 1-го и 3-го типов, spl ur17/2 характеризуется высокими содер-
жаниями tio2 (табл. 18) и в целом близка к богатым ti феррихромитам.  

рис. 79. Положение ортопироксенов на дискриминационной диаграмме al2o3-
(feo+mgo) (Rietmeijer, 1983). Практически все ортопироксены находятся в поле 
магматических пироксенов, в метаморфическом поле — гиперстены из верхней, 

метаморфизованной части включения ur17/2-4 (рис. 74) 

рис. 80. диаграмма #mg — #cr для шпинелей ультрамафитов одесского карьера.
дополнительно показаны поля палеоархейских метаперидотитов Зап. гренландии по 
(Dymek et al., 1988) и архейских расслоенных интрузий и мантийных перидотитов по 
(Rollinson, 2007). условные обозначения такие же, как на рис. 78 и 79, с дополнением: 

треугольники синего цвета — хромистые шпинели из обр.ur148/1
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в ортопироксенитах включения ur17/2 шпинель отсутствует, что связа-
но, вероятно, с большим содержанием в нем na2o (0,44 и 0,1 вес. % соот-
ветственно).

в лерцолите ur148/1 шпинель представлена fe-chr и имеет однород-
ный состав (#cr 0,62–0,67, #mg 0,10–0,13) (табл. 18; рис. 81, г). Шпинель 
находится в парагенезисе с ed, ol, opx и cpx, что указывает на сохранность 
первичного состава.

в породах ur145, ur148/2, ur149 шпинель представлена плеонастом; 
формирует крупные и мелкие темно-зеленые ксеноморфные зерна, од-
нородные по составу (#cr < 0,15, #mg 0,57–0,67). такой состав шпинели  
и ее парагенезис с высокоглиноземистым amph, opx ±di ±ol соответ-
ствуют условиям метаморфизма верхов амфиболитовой-гранулитовой фа-
ций (Evans, Frost, 1975). на диаграмме #mg — #cr (рис. 80) эти шпинели 

перекрываются с полем шпинелей палеоархейских перидотитов Западной 
гренландии (Friend, 2002; Rollinson, 2007).

на диаграмме #mg — #cr все изученные шпинели лежат правее области 
мантийных составов за счет более высокой железистости и близки шпи-
нелям раннеархейских расслоенных интрузий (Rollinson, 2007). их повы-
шенная железистость, так же как у оливина и ортопироксена, определяется 
повышенным (>8 вес. %) содержанием feot в породе (см. ниже).

Рудные: сульфиды, оксиды; табл. 19. По составу и содержанию рудных 
минералов перидотиты значимо различаются. в перидотитах 2-го и 3-го 
типов в большом количестве присутствуют сульфиды никеля и продукты 
их изменения, а также в небольшом количестве магнетит, содержащий 
примесь (до 5–6 вес. %) cr, al, ti. кроме того, во всех перидотитах при 
замещении оливина серпентином выделяются тонкие прожилки mag, не 
содержащего примесей других элементов. Преобладающим сульфидом 
является пентландит. встречаются редкие сростки Pn и cср (рис. 82, а).  

рис. 81. микрофотoграфии шпинелей в перидотитах.
а — зональные зерна плеонаста в шпинельсодержащем гарцбургите ur22; б — включе-
ние хромитита в оливине во флогопитовом гарцбургите ur17/2; в — срастание пико-
тита (spl) с cr-магнетитом (ur17/2); г — fe-хромит в шпинельсодержащем лерцолите 

ur148/1

рис. 82. bse микрофотографии пентландита.
а — срастание пентландита и халькопиртита, замещение края зерна железом; б — раз-
витие по пентландиту миллерита, в, г — реликты деформированных кристаллов пент-

ландита в магнетите (включение ur17/2)
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состав Pn из гарцбургита и ортопироксенита (включение ur17/2) несколь-
ко отличается (табл. 19): Pn ортопироксенита содержит меньше железа  
и больше никеля. По экспериментальным данным (Kullerud, 1963; Sugaki, 
Kitakaze, 1998; Kitakaze et al., 2011), соотношение fe и ni в пентландите за-
висит от температуры, и, соответственно, наблюдаемое изменение состава 
рn в породах включения ur17/2 отражает более низкую температуру его 
кристаллизации в ортопироксните в сравнении с гарцбургитом. в ортопи-
роксените наблюдается развитие по пентландиту миллерита (рис. 82, б).  
в зоне контакта, где сильнее проявлены деформации, наблюдается ориен-
тировка флогопита и деформированных зерен пентландита и миллерита. 
ряд зерен Pn и mel по краям замещены окислами железа или магнетитом 
(рис. 82, в, г). в ортопироксените встречены единичные зерна пирита. на-
ряду с сульфидами присутствуют cr-mag и mag. в лерцолите ur 135 содер-
жится большое количество гидроокислов железа.

Флогопит встречен во всех ультрамафитах, но в значительном количе-
стве (~9 вес. %) присутствует только во включении ur17/2. в сравнении 
с оливином и ортопироксеном является более магнезиальным (табл. 20). 
величина #mg варьирует от максимальной (93–94) в обр. ur17/2 , про-
межуточной (~91,5) в ur150 и минимальной (~90,5) в ur148. имеет ме-
сто строгая обратная корреляция #mg и feo. Флогопит из гарубургитов 
ur17/2 характеризуется небольшим содержанием tio2 (1,32–1,7 вес. %)  
и na2o (0,11 вес. %). наибольшее содержание na2o (0,45 вес. %) имеет фло-
гопит из роговообманкового ортопироксенита ur150. более высокое (3,23 
вес.  %) содержание tio2 имеет место в биотите из метаморфизованной  
в гранулитовой фации части включения ur17/2 (обр. ur17/2–4) и обр.
ur135/2 (табл. 20).

содержание в флогопите cr2o3 достаточно однородно за исключением 
включения ur148, где оно ниже (табл. 20). 

По магнезиальности, концентрации tio2, содержанию al2o3 флогопит 
данных перидотитов сходен с флогопитом из мантийных нодулей в ким-
берлитах (Boyd et al., 1984). Присутствие флогопита в мантийных ксеноли-
тах связывается с мантийным метасоматозом. в настоящем случае такое 
предположение возможно, а отсутствие минералов, типичных для ме-
тасоматизированной мантии, может определяться типом метасоматоза,  
а именно криптометасоматозом мантии. накопление щелочей в остаточ-
ном расплаве, насыщенном флюидом, приводит к кристаллизации флого-
пита непосредственно за кристаллизацией ассоциации ol-opx-cpx-chr. в 
перидотите ur17/2 кристаллизация Phl имела место после процесса конта-
минации, но либо до наложенных на включение деформаций, либо одно-
временно с ними.

Амфиболы представлены 3 генерациями. наиболее ранний (amph-1) 
обнаружен во всех включениях, кроме ur17/2. По составу соответству-
ют чермакиту, паргаситу (ur22), mg-гастингситу (ur135), реже эдениту 
(ur148/1) и mg-роговой обманке (рис. 83), amph-1 содержит включения 
шпинели, замещается по краям амфиболом-3. соотношение K2o/na2o  
в первичных amph-1 0,40–0,50, в amph-2 и 3 — ниже за счет меньшего со-
держания к2о. исключение — аmph-2 из ur17/2, содержание калия в ко-
тором, как и в породе в целом, несколько больше (табл. 21). 

большинство амфиболов-1 (кроме ur148/1) формировалось при дав-
лении в диапазоне 6–8 кбар (Yavuz, 2007); amph-1 находится в равновесии 
с первично магматическим ol-Px парагенезисом, что позволяет предпола-
гать его магматическое происхождение.

aмфиболы-2 развиваются по срх, кристаллизуются при более низком P 
(<5 кбар). амфибол-3 (#mg90) — наименее глиноземистая и железистая hbl 
(mg-hbl, act) — образует мелкие единичные вытянутые таблички, а также 
развивается по краям амфибола-1 на границе с трещинами, заполненными 
srp-crb-mag материалом. образовался amph-3 при р < 2 кбар. к этапу обра-
зования amph-3, вероятно, относится кристаллизация волокнистого жедрита. 

таким образом, только в ультрамафитах 3-го типа развиты все три типа 
амфиболов, в то время как для гарцбургитов 1-го типа характерен только 

рис. 83. амфиболы перидотитов и ортопироксенитов на классификационной 
диаграмме K+na — si. условные обозначения образцов такие же, как на рис. 78 и 79, 

номера образцов показаны без приставки ur
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amph-1, а для 2-го типа амфибол вообще не характерен и представлен не-
большим количеством amph-2.

3.2.4. геохимическая характеристика перидотитов

характерной чертой химического состава перидотитов Пгго являются 
высокое содержание железа (feot > 8 вес. %) и, соответственно, понижен-
ная величина #mg (mgo/mgo+feo)м. к., что отличает их от рм и боль-
шинства мантийных ультрабазитов (табл. 22, рис. 84).

важным петрологическим критерием для ультраосновных пород явля-
ется соотношение наименее мобильных элементов: mg, al, si, в связи с чем 
широко используется диаграмма mg/si — al/si, на которой выделен тренд 
мантийной дифференциации.

Перидотиты 1-го типа. наименее измененный перидотит 1-го типа — 
шпинельсодержащий гарцбургит ur22/6 — лежит на тренде, вблизи от 

рм; ряд образцов располагается ниже тренда, в поле орогенных перидо-
титов и низкоглиноземистых коматиитов (рис. 84). сдвиг точек с тренда 
связан, вероятно, с метаморфизмом пород: сильной амфиболизацией, сер-
пентинизацией и карбонатизацией.

Перидотиты 2-го типа (шпинельсодержащие флогопитовые гарцбур-
гиты ur17/2) на диаграмме mg/si — al/si (рис. 85) лежат в центральной 
части тренда мантийной дифференциации, что указывает на мантийный 
генезис расплава и среднюю степень деплетированности. 

ортопироксениты включения ur17/2 характеризуются более низкими 
значениями mg/si, располагаются под мантийным трендом, что отражает 
изменение их состава за счет контаминации гнейсоэндербитом.

Перидотиты 3-го типа имеют меньшую величину #mg и являются еще 
более железистыми, чем другие перидотиты (табл. 22). на диаграмме (рис. 
84) располагаются ниже тренда магматической эволюции, частично в по-
лях коматиитов. Здесь же располагаются древние метакоматииты лабра-
дора (fig. 1 в: Rollinson, 2007). Помимо большей глиноземистости, мень-
шего содержания mgo, породы характеризуются большими содержаниями 
cao и na2o. в целом химический состав большей части образцов близок  

рис. 84. диаграмма #mg — sio2, демонстрирующая пониженную магнезиальность 
ультрамафитов одесского карьера украинского щита (1) и воронежского 

кристаллического массива (2) в сравнении с рм (Palme, O`Neil, 2003) и средними 
составами ксенолитов мантии (3) из базальтов островных дуг, континентальных 

рифтов, континентальных дуг и из кимберлитов кратонов (Pearson et al., 2003). для 
сравнения показаны фанерозойские орогенные лерцолиты (4) (Lorand et al., 2000).  

сh — среднее значение для обычных хондритов

рис. 85. Положение различных типов перидотитов и ортопироксенитов на диаграмме 
mg/si — al/si относительно тренда мантийной дифференциации, предложенного 
(Jagoutz et al., 1979) и уточненного (Rollinson, 2007). Поля мантийных ксенолитов, 

орогенных перидотитов и коматиитов даны по х. роллинсу (Rollinson, 2007). номера 
образцов соответствуют таковым в табл. 22. условные обозначения образцов такие же, 

как на рис. 78 и 79
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к составу перидотитовых коматиитов. наблюдаемая в обнажении полос-
чатость (рис. 72), возможно, представляет первичную дифференциацию, 
подчеркнутую развитием метаморфического амфибола.

Редкие элементы. По сравнению с рм шпинельсодержащие гарцбурги-
ты (1-й тип перидотитов) характеризуются повышенными концентраци-
ями ряда литофильных (K, rb, ba) и высокозарядных (th, u, Pb, hf) эле-
ментов, низкими Zr/hf (15) и ta/nb (6,3). По содержанию ree они близки 
к рм, но имеют немного более высокие содержания lree и более низкие 
hree и, соответственно, большие значения (la/yb)n (табл. 22). Шпинель-
содержащие гарцбургиты отличаются от рм и перидотитов 2-го и 3-го ти-
пов содержанием сидерофильных элементов (табл. 22): они содержат боль-
ше со и cr, меньше ni и имеют меньшие отношения ni/cr и ni/co.

особенностью состава флогопитовых гарцбургитов (перидотиты 2-го 
типа) является высокое содержание к2о, низкое — na2o и сао и отноше-
ние K2o/na2o >> 8 (табл. 22). По соотношению щелочей и sio2 гарцбургиты 
относятся к субщелочным ультраосновным породам. высокие содержания 
ряда литофильных элементов характерны как для гарцбургитов, так и орто-
пироксенитов этого включения: содержание к, rb и ва в них на 2 порядка 
выше, чем в рм, и на порядок выше, чем в перидотитах 1-го типа (табл. 22). 
детальный анализ состава пород на контакте гарцбургит-ортопироксенит-
гнейсоэндербит включения ur17/2 показал, что наблюдаемые концентра-
ции не связаны с контаминацией гнейсоэндербитом или наложенным ме-
таморфизмом, поскольку содержание к и rb в ультрамафитах много выше, 
чем во вмещающих гнейсоэндербитах (табл. 22; рис. 86). 

При взаимодействии гарцбургита с ортогнейсом с образованием кай-
мы контаминированной породы: ортопироксенита в последнем за счет 
контаминации гнейсоэндербита несколько возрастает количество Zr и sr. 
изменение отношения ni/cr в прилегающем к дайке ортогнейсе (рис. 86) 
указывает на участие ортогнейса в процессе контактового взаимодействия. 

Флогопитовые гарцбургиты ur17/2 обладают повышенными содержа-
ниями nb, lree, высоким относительно других перидотитов (~50) Zr/hf 
(за счет пониженного содержания hf), пониженными содержаниями Pb  
и u. распределение ряда элементов в флогопитовом гарцбургите сходно  
с таковым у карбонатитов: повышенные содержания литофильных элемен-
тов, отрицательные аномалии Pb и sr (рис. 86). отличием от распределения 
элементов в карбонатитах является отсутствие отрицательной аномалии 
ti и Zr. гарцбургиты ur17/2 имеют ряд сходных геохимических характе-
ристик с оранжитами: низкий глинозем, высокое содержание к, ni, cr,  
а присутствие crb и srp может указывать на присутствие в расплаве со2  
и н2о, что типично для этих пород (Best, 2003).

важнейшей геохимической особенностью перидотитов 2-го типа яв-
ляется очень высокая концентрация ni, низкая — cr и очень высокое, не 
типичное для мантийных пород, отношение ni/cr =4. такое соотношение 
ni и cr обычно для хондритов (Соботович, 1986; Lobach-Zhuchenko, Egorova, 
2017). 

Присутствующие во включении ur17/2 на контакте с вмещающими 
гнейсоэндербитами ортопироксениты образуются за счет смешения гарц-
бургитового расплава с вмещающим палеоархейским гнейсоэндербитом.  
в результате смешения в ортопироксените увеличиваются концентра-
ции si, ti, al, ca, na, lree, sr, li, sc, Ga, V, th, nb, ta, Zr, hf, y, lree, 
уменьшаются mgо и mg, ni, cr, co. (табл. 22). расчет баланса вещества 
показывает, что расплаву состава гарцбургита достаточно ассимилировать 
около 1  % вмещающего гнейсоэндербита для получения наблюдаемого 

рис. 86. геохимический разрез через будинированную дайку ur17/2, указывающий 
на высокое содержание K2o, rb в ультрамафитах включения и отсутствие влияния 

ассимиляции гнейсоэндербита на концентрацию K2o, rb, Zr и sr.
образец bG38 расположен в 50 м от контакта; данные из (Шумлянский, 2012); ж — сред-

ний состав эндербитогнейса одесского карьера (данные авторов)
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состава ортопироксенита. то, что была ассимилирована древняя порода, 
подтверждается изотопным составом nd породы и составом hf циркона, 
который имеет отрицательный et hf (–9 / –10) (Лобач-Жученко и др., 2017б). 

высокие концентрации несовместимых и совместимых элементов во 
флогопитовом гарцбургите ur17/2, отмеченные выше, совместно с радио-
генными изотопными отношениями sr и nd (Лобач-Жученко и др., 2017б), 
свидетельствуют об очень сложном генезисе пород включения ur17/2. вы-
сокое содержание литофильных элементов дает основание предполагать, 
что образование шпинельсодержащего флогопитового гарцбургита об-
условлено плавлением метасоматизированой мантии; не исключено, что 
метасоматоз мантии вызван карбонатитовым расплавом. Повышенная же-
лезистость пород и минералов и необычно высокое отношение ni/cr мо-
гут быть результатом участия в составе расплава метеоритного материала.

3.2.5. обсуждение результатов

из полученных геологических и аналитических данных для включений 
ультрамафических пород одесского карьера вытекает ряд важных выводов 
и вопросов, имеющих не только региональное значение, требующих об-
суждения и дальнейшего исследования.

1. включения перидотитов имеют различные составы. По отношениям 
mg/si — al/si перидотиты 1-го типа отвечают рм, 2-го типа — умеренно 

деплетированной мантии, а 3-го типа, mg/si и al/si отношения в которых 
близки к таковым в коматиитах, — по-видимому, являются продуктом ча-
стичного плавления мантии.

все типы перидотитов содержат водосодержащие минералы: amph-1  
в 1-м и 3-м типах, Phl — во 2-м. Присутствие раннего амфибола (1) в пе-
ридотитах 1-го и 3-го типов в равновесии с первично магматическим 
ol-opx парагенезисом предполагает его магматическое происхождение.  
в перидотите 2-го типа первичная магматическая ассоциация минералов 
в гарцбургите: ol+opx+cpx+сhr+Pn, в ортопироксените — opx+cpx+Pn. 
Появление Phl, вероятно, связано с его автометасоматической природой 

рис. 87. сравнение распределения редких элементов в шпинельсодержащем 
флогопитовом гарцбургите (среднем составе) и карбонатитах. отмечается их сходство 
в обогащении литофильными элементами и присутствии отрицательных аномалий Pb 

и sr. остальные пояснения в тексте

рис. 88. отношение ni/cr — ni в перидотитах одесского карьера, рм, орогенных 
лерцолитах (Lorand et al., 2000), ксенолитах мантии (Pearson et al., 2003), хондритах 

(Соботович, 1986) и импактных расплавах (Andreoli et al., 1999). условные обозначения 
образцов такие же, как на рис. 78 и 79
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и участием флюида на поздней стадии кристаллизации ортопироксенита. 
Присутствие в цирконе включений флогопита, наряду с ортопироксеном, 
подтверждает формирование Phl на этапе кристаллизации ортопироксени-
та (Лобач-Жученко и др., 2017б).

образование Phl (как и Pn) происходило одновременно с деформациями, 
на что указывает их ориентированное расположение в краевых частях вклю-
чения, параллельное сланцеватости пород рамы. сформированная оторочка 
слюды предохраняла, вероятно, большую часть включения от последующих 
преобразований при метаморфизме и деформациях. ассоциация минералов 
hyp+Prg+Pl (ur17/2–4) отвечает высокотемпературному этапу метамор-
физма. части включений, которые сохраняют магматические минералы, не-
сут следы нескольких, различных по рт-параметрам этапов метаморфизма. 
наиболее ранние изменения выражены образованием amph-2, развитием 
второй генерации шпинели, замещением пентландита миллеритом. При 
наиболее низкотемпературном метаморфизме имеет место серпентиниза-
ция, сопровождающаяся кристаллизацией магнетита, образование низко-
барического amph-3 и карбонатизация. Эти процессы шли с небольшим из-
менением химического состава пород. и, наконец, наблюдаются локальные 
низкотемпературные изменения по зонам дробления — возможно, фикси-
руемые возрастом ~1400 млн лет (Лобач-Жученко и др., 2017б). При этом про-
цессе меняются составы некоторых зерен силикатов, сульфидов, циркона.

таким образом, значительная часть наблюдаемых минеральных ассо-
циаций свидетельствует о сохранности магматических парагенезисов. их 
сохранности могли способствовать рт-условия кристаллизации, близкие  
к условиям формирования пород рамы, низкая fo2, низкое содержание 
флюида, высокая скорость процессов.

2. для ультрамафитов одесского карьера, как и всего Побужского 
комплекса, установлена повышенная железистость состава: feo  >  8  %, 
#mg = 86–80.

как следует из сравнения с другими объектами уЩ, повышенная желе-
зистость характерна также для протерозойских ультраосновных пород уЩ, 
а также протерозойских ультрамафитов воронежского массива (рис. 84).  
в то же время в других регионах, например в юЗ гренландии, основная 
часть эоархейских включений перидотитов, напротив, не отличается по ве-
личине #mg от большинства мантийных ксенолитов и принятой величины 
для рм (#mg = 0,89; Palme, O`Neil, 2003). таким образом, распространение 
пород повышенной железистости не связано с возрастом, а характерно для 
магматизма сарматии.

возможны несколько причин обогащения перидотитов железом: 1) они 
принадлежат к так называемым «стратиформным перидотитам» или 2) их по-

вышенная железистость наследуется от мантийного источника. Первый ва-
риант привлекался для объяснения пониженных значений #mg нескольких 
включений юЗ гренландии, рассматриваемых в качестве фрагментов рассло-
енных интрузий, которые обычно характеризуются повышенной железисто-
стью. в то же время перидотиты расслоенного комплекса стольцбург (Anhae-
usser, 2001) имеют высокую магнезиальность, а ряд не расслоенных массивов 
(дайка гарцбургита ur17/2, серия многофазных массивов протерозоя запад-
ной части уЩ) имеют пониженную величину #mg (Щербаков, 2005).

Принципиальная возможность повышенной железистости литосферы сле-
дует из факта находок мантийных ксенолитов с повышенной железистостью. 
в классификации мантийных ксенолитов они выделяется как группа а11 — 
«крупнозернистые, богатые fe, низкотемпературные перидотиты и пироксе-
ниты» (Pearson et al., 2003). такие ксенолиты обнаружены в кимберлитах на 
каапваальском кратоне (Gurney et al., 1975; Boyd et al., 1984) и на кратоне слейв 
(Kopylova et al., 1999). Повышенная железистость перидотитов этих включений 
выражена и в составе минералов: в них, как и в перидотитах одесского карье-
ра, оливин содержит fo = 83–89, а opx — представлен бронзитом.

условия становления расплава, связанного с формированием включе-
ния шпинельсодержащего флогопитового гарцбургита будинированной 
дайки ur17/2, требуют отдельного рассмотрения.

высокая температура гарцбургитового расплава привела к его контами-
нации гнейсоэндербитом и образованию каймы состава ортопироксенита. 
из более кислого гибридного расплава кристаллизовался циркон. гней-
соэндербит у контакта испытал частичное плавление и смешение с веще-
ством дайки, о чем можно судить как по текстуре гнейсоэндербита, так и по 
изменению его химического состава в сравнении с окружающими гнейсо-
эндербитами. особенно ясно смешение с участием гнейсоэндербита вид-
но на унаследовании отношения ni/cr (рис. 86). Эти процессы протекали  
в узкой контактовой зоне. Процесс смешения поддерживается не только 
химическим, но и изотопным составом пород: уменьшением 143nd/144nd  
в ортопироксените по сравнению с гарцбургитом и отрицательным Ehf цир-
кона, свидетельствующим о контаминации древней породой (Лобач-Жучен-
ко и др., 2017б). деформации и гранулитовый метаморфизм, по-видимому, 
непосредственно следовали за контаминацией расплава и его кристалли-
зацией. об этом, в частности, свидетельствует ориентировка флогопита, 
хаотическая в центре линзы будинированной дайки и параллельная кон-
тактам на контакте. При этом флогопит имеет идентичный состав: низкое 
содержание ti (1,35–1,70%), сходное содержание al2o3; отмечается только 
небольшое увеличение feo у флогопита на контакте, что связано с увели-
чением железистости замещаемых флогопитом пироксенов. сохранности 
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магматических ассоциаций способствовала синхронность и изофациаль-
ность процессов магматической кристаллизации и перекристаллизации 
сухих гранулитовых ассоциаций вмещающих пород.

обогащение перидотитов крупноионными и некоторыми высокоза-
рядными элементами нередко интерпретируется как результат плавления 
метасоматизированной мантии. с этим предположением в случае гарцбур-
гита ur17/2 не согласуются высокая магнезиальность и низкие концентра-
ции титана в флогопите, а также отсутствие щелочного амфибола, харак-
терного для продуктов плавления метасоматизированной мантии. в то же 
время повышенное содержание калия в ультрамафитах не является резуль-
татом его вторичного происхождения при последующем метасоматозе. Это 
следует из локального обогащения K и rb только ультрамафитов и низком 
их содержании во вмещающей породе. 

в последнее время получен большой материал о поведении к в распла-
вах при импактных воздействиях. так, на примере составов пород кратеров 
райс (германия), сильян (Швеция), иллинетс (украина), дхала (индия) 
показано обогащение импактных расплавов к при одновременном обе-
днении na и са (Li et al., 2018 и ссылки в ней). в импактитах кратера дха-
ла, где порода мишени представлена гранитом, содержание к в импактных 
расплавах достигает 15 вес. % (Li et al., 2018), а импактный расплав в Попи-
гайской астроблеме содержит 3 % к2о при 59 % sio2, в то время как порода 
мишени содержала 70 % sio2 и 1–1,8 % к2о (Kettrup et al., 2003).

3.2.6. выводы

1. изученные включения перидотитов имеют различную геологическую 
природу — шпинельсодержащие серпентинизированные и амфиболизиро-
ванные гарцбургиты (1-й тип перидотитов) представляют собой породы 
мантии, с тектоническими контактами, сформированные до ранних де-
формаций, в то время как Phl гарцбургиты представляют интрузивную по-
роду, внедрившуюся синхронно со вторым этапом деформации.

2. многие включения перидотитов сохраняют магматические парагене-
зисы. их сохранность может быть объяснена высокотемпературной кри-
сталлизацией, синхронной с гранулитовым метаморфизмом пород рамы  
в условиях пониженной fo2.

3. величины отношений ni/cr и ni/co в дайке гарцбургита, не типич-
ные для пород Земли, дают основание предполагать, что в ее формирова-
нии принимало участие метеоритное вещество.

4. субконтинентальная литосферная мантия украинского щита (и всей 
сарматии) отличается неоднородностью и характеризуется повышенной 

железистостью. часть включений перидотитов возникла за счет обеднен-
ной мантии, в то время как источником Phl гарцбургитов, возможно, явля-
лась метасоматизированная мантия.

3.3. преобразование перидотитов в коровых 
Условиях: термодинамическое моделирование 
минералообразования

древние ультраосновные породы глубинного происхождения в коро-
вых условиях подвергаются деформациям и метаморфизму, приводящим 
к многочисленным структурно-вещественным изменениям, смене состава 
слагающих минералов, а иногда и валового состава пород. При высокой 
интенсивности наложенных процессов минеральные парагенезисы ультра-
основных пород могут быть преобразованы в соответствии с новыми ртх-
условиями среды (давление — температура — состав) и рассматриваться 
как изофациальные с парагенезисами окружающих их коровых пород. но 
если метаморфические преобразования ультрамафитов были незначитель-
ны или неоднородны, то некоторые первичные минералы могут локально 
сохранить реликтовые особенности, как, например, повышенное содержа-
ние никеля, хрома в оливинах и пироксенах, алюминия в клинопироксе-
нах, хрома, магния в минералах шпинелевой группы и т. п. (Pearce et al., 
2000; Li et al., 2004; Чащухин и др., 2007; Perkins, Anthony, 2011; и др.). По-
добные особенности минералов часто позволяют расшифровать историю 
развития пород. но достоверная реконструкция тектонического режима 
и ртх-условий образования и преобразования пород требует, кроме эм-
пирического изучения наблюдаемых минеральных парагенезисов, также 
физико-химическое моделирование процессов, чтобы подтвердить проте-
кание предполагаемых минеральных реакций в реставрируемых эпизодах 
минералообразования.

несмотря на то, что мантийные или коровые ультраосновные породы 
не отличаются большим разнообразием породообразующих минералов: 
присутствуют в большинстве случаев в них оливин, fe-mg-ca пироксены 
и, в зависимости от фации, шпинель, гранат или основной плагиоклаз, 
при преобразовании этих пород происходит усложнение минерального 
состава под воздействием водного, водно-углекислотного флюида и/или 
расплавов. Флюиды и расплавы могут привносить в систему некоторое 
количество нехарактерных для ультраосновных пород химических элемен-
тов (натрий, калий, алюминий и т. п.), что приводит к появлению разно-
образных новых минеральных ассоциаций. к тому же позднейшие преоб-
разования ультраосновных пород в коре обычно происходят при участии 



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

194 195

Глава 3. Петрологические реконструкции условий становления

 преимущественно водного флюида и смене окислительно-восстановитель-
ных условий в сторону увеличения содержания элементов с более высокой 
валентностью, что также способствует появлению разнообразных новых 
минеральных фаз.

таким образом, все перечисленные факторы преобразования перидо-
титов в земной коре способствуют возрастанию дисперсии химических 
составов пород и минералов, образованию полистадийной минеральной 
ассоциации и, как следствие, увеличивают трудности при расшифровке 
их истории формирования. но, поскольку глубинное и верхнекоровое 
минералообразование отличаются друг от друга контрастными ртх-
условиями, то в ультраосновных породах возникают также контрастные 
минеральные парагенезисы, что помогает реставрации истории развития 
пород петрографическими методами и термодинамическими модельны-
ми построениями.

учитывая полистадийность образования ультраосновных пород, най-
денных в коре, с методической точки зрения важно анализировать отдель-
ные химические подсистемы, которые соответствуют минералам каждой 
конкретной стадии эволюции перидотитов. По такому принципу рассмо-
трены ультраосновные породы — перидотиты, обнаруженные в виде разно-
образных тектонических фрагментов в южной части днестровско-бугской 
провинции в пределах Побужского гранулитового комплекса украинско-
го щита, обнаженного в карьере «одесский». выбор этого геологического 
объекта был обусловлен тем, что в рассматриваемом карьере сохранились 
различные типы перидотитов, отличающиеся не только составами, но  
и возрастом, структурным положением, условиями образования и преоб-
разования.

При термодинамическом анализе закономерностей смены минераль-
ных парагенезисов (табл. 23) в разнообразных лерцолитах и гарцбургитах 
использованы их реальные валовые химические составы (табл. 24). Полу-
ченные результаты сопоставлены с данными петрографического изучения 
пород и данными микрозондового анализа химических составов слагаю-
щих перидотиты минералов. исходя из того факта, что для большинства 
перидотитов, независимо от их региональной и тектонической принад-
лежности, характерны достаточно устойчивые и сходные вещественные 
(химические, минералогические) параметры, полученные выводы о ве-
щественной эволюции изученных пород имеют основание для большего 
обобщения и распространения. 

3.3.1. методика моделирования минеральных равновесий

для расчета полей устойчивости минеральных парагенезисов в перидо-
титах были использованы компьютерные методы расчета на основе про-
грамм therIaK-domIno (de Capitani, Brown, 1987; с обновлениями к. 
де капитани, 1995–2012 гг., компиляция программы от 16.10.2012), Per-
PleX (Connoly, 1990–2016); thermocalc (Holland, Powell, 1998; с обнов-
лениями 2003–2011 гг. из интернет-ресурса: www.metamorph.geo.uni-mainz.
de/thermocalc). с этими программами были использованы термодина-
мические базы данных минералов и моделей твердых растворов (Jun92, 
b&a96 — р. берман, л. аранович, 1996–2005 гг.; tcdb55 — т. холланд,  
р. Пауэлл, 1998–2010 гг., с обновлениями 2012 г. из интернет-ресурса: titan.
minpet.unibas.ch/).

в расчетах с помощью therIaK-domIno применялись модели сме-
шения твердых растворов:

•  двухкомпонентная (шпинель-герцинит) идеальная для шпинели, оли-
вина (фаялит-форстерит), ильменита (ильменит-гейкелит) на основе 
базы данных (Berman, 1991) с модификацией к. де капитани (см. выше);
• трехкомпонентная (тремолит-чермакит-паргасит) для амфибола; 
• трехкомпонентная (флогопит-аннит-mn-биотит) для биотита 
(McMullin et al., 1991); 
• трехкомпонентная (диопсид-геденбергит-жадеит) для клинопироксе-
на;
• трехкомпонентная (альбит-анортит-калишпат) для полевого шпата 
(Fuhrman, Lindsley, 1988); 
• четырехкомпонентная  (fe, mg, fe-h2o, mg-h2o) для кордиерита; 
• четырехкомпонентная (мусковит-парагонит-fe-селадонит-mg-
селадонит) для белой слюды, модификация л. келлера на основе Jun92;
• четырехкомпонентная (пироп-гроссуляр-альмандин-спессартин) для 
граната;
• четырехкомпонентная (амезит-пеннин-fe-амезит-fe-пеннин) для 
хлорита;
• шестикомпонентная для ортопироксена на основе модификации 
Jun92 ж. ханзикером. 
в расчетах с помощью thermocalc использовались база данных 

tcdb55 и модели активности для системы mncrncKfmashto (www.
metamorph.geo.uni-mainz.de/thermocalс). для хромистых систем были ис-
пользованы опубликованные дополнения к термодинамическим базам 
минералов (Connolly, 1990) и их последующие обновления (Klemme, 2004; 
Klemme et al., 2009; Ghiorso et al., 2002). 
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3.3.2. перидотиты одесского карьера

ультраосновные породы (перидотиты) одесского карьера представлены 
гарцбургитами и лерцолитами, среди которых преобладают шпинелевые,  
в меньшей степени встречаются плагиоклазовые и совсем отсутствуют гра-
натовые разновидности.

все включения перидотитов находятся в толще гранат-ортопироксено-
вых, гранат-двупироксеновых кристаллосланцев с прослоями железистых 
кварцитов, метаморфизованных в условиях гранулитовой фации (Lobach-
Juchenko et al., 2014; 2016; Балтыбаев и др., 2014; Лобач-Жученко и др., 2014). 
Эти включения имеют незначительные размеры, сплюснутую эллипсоид-
ную или линзовидную формы; по длинной оси они достигают 1–3 м (редко 
больше) при ширине 0,5–2 м. Перидотиты, как правило, неоднородные: 
имеют зональность от центра к периферии, выраженную в смене мине-
рального состава — обычно к краю включений увеличивается доля флого-
пита, амфибола или плагиоклаза. ряд включений перидотитов демонстри-
рует переходы от гарцбургитового состава (ol+opx) в центральных зонах  
к вебстеритам (безоливиновым пироксенитам) в краевых частях. структур-
ные элементы и ориентировка перидотитов в пределах обнажений обыч-
но повторяют структуры вмещающих метаморфических пород, контакты  
с которыми тектонизированы. некоторые включения перидотитов секутся 
дайками базитов, которые также метаморфизованы в условиях гранулито-
вой фации (Lobach-Zuchenko et al., 2014; 2016).

основные первичные минералы гарцбургитов — оливин, ортопирок-
сен, шпинель, а в лерцолитах — также клинопироксен. большая группа 
вторичных минералов представлена различными амфиболами (роговая 
обманка, тремолит, жедрит-антофиллит, na-ca-амфибол), биотитом 

(флогопит, аннит-флогопитовый биотит), карбонатами (доломит, кальцит, 
магнезит), тальком, хлоритом, серпентином (предположительно — антиго-
ритом). встречаются многочисленные рудные минералы, несмотря на то, 
что в целом их содержание в породе невелико и обычно не превышает 1–5 
об. %. среди них диагностированы магнетит, ильменит, хромистые шпи-
нели, реже сульфиды никеля, меди, железа.

доля sio2+mgo+feo в химическом составе рассматриваемых перидо-
титов составляет не менее 80–90 вес. % от суммы всех оксидов, что ожида-
емо указывает на преобладание в минеральных парагенезисах железо-маг-
незиальных силикатов (рис. 89, а, б). При этом содержание mg значительно 
превышает содержание fe как в породе, так и в отдельных породообразу-
ющих минералах (в среднем по породам mgo/(feot+mgo) = 0,74, n = 11). 

железо в перидотитах концентрируется в магнетите, Gr-шпинели,  
а в силикатной форме его содержится относительно немного (<15 мол. %  
в оливинах, <15–20 мол. % в ортопироксенах, 4–12 мол. % в клинопироксе-
нах). Поэтому в первом приближении ранние минеральные парагенезисы 
перидотитов можно описать модельной системой «msh» (mg-si-oh) для 
гарцбургитов и «cmsh» (ca-mg-si-oh) — для лерцолитов.

3.3.3. минеральные превращения перидотитов в системе «msh» (mg-
si-oh)

рассматриваемая система применима к описанию минеральных пре-
вращений в гарцбургитах. для моделирования устойчивых минеральных 
фаз при разных рт-параметрах был использован химический состав грац-
бургита одесского карьера (образец ur22-13, табл. 24). Порода эта пол-
ностью изменена и представляет из себя серпентинит. кроме серпенти-
на, в ней присутствуют в небольших количествах тальк, хлорит, флогопит  
и магнетит. небольшие таблитчатые зерна флогопита и талька располо-
жены по границам первичных зерен оливина, полностью замещенных 
серпентином. Полные псевдоморфозы образуются также по зернам более 
раннего минерала, предположительно ортопироксена.

для широкого рт-диапазона возможных метаморфических преобразо-
ваний рассматриваемых пород получены следующие границы минеральных 
реакций в водонасыщенных условиях (рис. 90). из приведенных расчетных 
данных видно, что безводный парагенезис гарцбургитов, состоящий из оли-
вина и ортопироксена (форстерит+энстатит), устойчив при температуре (т) 
> 600 °с, давлении (р) > 15–16 кбар и т > 650–700 °с при более низком р.

с понижением температуры появляются гидратированные мине-
ральные фазы: антофиллит, тальк, антигорит (серпентин). такая смена  

рис. 89. диаграммы составов перидотитов и пироксенитов одесского карьера 
с отражением средних составов слагающих из минералов. аббревиатура имен 

минералов расшифрована в табл. 23. средние составы минералов приведены в табл. 25
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минеральных парагенезисов соответствует эмпирическим наблюдениям 
в перидотитах одесского карьера (а также на многих природных объектах 
мира).

в диапазоне температур 600–350 °с в гарцбургитах устойчивы тальк-
серпентиновые ассоциации, а при снижении температуры ниже 400–350 
°с в высокомагнезиальных разностях перидотитов могут появляться пара-
генезисы с бруситом (рис. 90, реакция появления брусита показана штри-
ховой линией).

серпентинизация перидотитов — наиболее распространенное явление 
при низкотемпературных изменениях, когда происходит гидратация безво-
дных минералов:

14fo         +           10en         +           31h2o      =         atg
форстерит             энстатит                                            антигорит
образование брусита наряду с серпентином возможно по реакции:
34fo        +            51h2o       =            atg           +        20brc
форстерит                                             антигорит          брусит

отметим, что брусит mg(oh)2 хорошо растворяется в водном флюиде  
и может легко выноситься из системы, поэтому в природных минеральных 
ассоциациях серпентинитов он встречается не часто.

в более кислых разностях ультрамафитов (различных пироксенитах) 
вместе с серпентином (антигоритом) образуется тальк как более кремни-
стая фаза:

45en         +         55h2o           =             atg         +           14tlc
энстатит                                                    антигорит           тальк
наряду с образованием серпентина за счет магнезиального минала оли-

вина (форстерита) происходит преобразование его железистого крайнего 
члена (фаялита) с образованием магнетита:

рис. 90. Поля устойчивости минералов и их парагенезисов, рассчитанные для 
перидотитов в системе mg-si-oh при наличии водного флюида

рис. 91. диаграмма возможных минеральных составов пород при разном содержании 
кремнезема и вариации величины давления (на данном графике содержание 

кремнезема соответствуют ряду от оливинитов до ортопироксенитов). Центру оси 
абцисс соответствует состав гарцбургита ur22-13
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3fe2sio4             +               2h2o         =          2fe3o4       +         (3sio2 + 2h2)
фаялит                                                                    магнетит (флюид)
следует отметить, что для пород с низким si/mg отношением типичен 

парагенезис талька с форстеритом, который появляется при повышении 
температуры:

atg => 18fo + 4tlc + 27h2o
При увеличении содержания кремнезема (до состава пироксенитов)  

и с ростом давления может появиться парагенезис талька с ромбическим 
пироксеном (энстатитом):

atg + (sio2-флюид) => en + tlc + h2o
рассмотрим возможные условия появления парагенезиса тальк + энста-

тит. влияние изменения давления и содержания кремнекислоты в породе 
на состав образующихся минеральных фаз показано на графике зависимо-
сти P-xsio2 (рис. 91) при фиксированной температуре 650 °с.

в качестве примера развития ассоциации тальк + энстатит можно при-
вести парагенезисы в перидотитовых телах среди мезозойских метамор-
фических пород амфиболитовой фации Центральных альп (Evans, Trom-
msdorff, 1974). стоит отметить, что в указанной работе также приводятся 
данные об образовании антофиллита, наложенного на парагенезис тальк 
+ энстатит.

для состава изученного гарцбургита ur22–13 (отмечен стрелкой на 
диаграмме) парагенезис тальк + оливин (форстерит) устойчив до давления 
около 13,5 кбар, выше которого уже образуется парагенезис форстерит + 
энстатит, а выше 18 кбар — антигорит + энстатит. При изменении состава 
породы в сторону увеличения доли кремнезема (рост si/mg отношения) до 
составов, характерных для ортопироксенитов, возможно появление пара-
генезиса тальк + энстатит вместо парагенезиса тальк + форстерит. такой 
парагенезис, как следует из диаграммы, появляется при давлении не ниже 
13,5 кбар.

особенности и границы появления хлоритовых парагенезисов и ми-
неральные реакции будут рассмотрены ниже, при анализе систем cmas  
и cfmash.

3.3.4. минеральные превращения перидотитов в системе «Cmsh» 
(Ca-mg-si-oh)

рассмотрим систему ca-mg-si-o-h c использованием химического со-
става одного из лерцолитов одесского карьера (образец ur17-2, табл. 24). 
рассматриваемый лерцолит представляет собой среднезернистую поро-
ду, состоящую из оливина, ортопироксена, клинопироксена и флогопита. 

внутри флогопитовых зерен встречаются зерна (реликты?) клинопирок-
сена. вторичные минералы развиты в небольшом количестве в виде сер-
пентина по оливину, гематита за счет изменений флогопита. Присутствуют 
редкие зерна сульфида.

расчет устойчивых минеральных фаз в диапазоне температур и дав-
лений от 100–900 °с и 1–20 кбар (рис. 92) показывает стабильное суще-
ствование парагенезиса оливина и двух пироксенов при температуре выше 
700–800 °с. При более низких температурах устойчивы гидроксилсодержа-
щие фазы, когда происходит последовательное замещение сначала кальци-
евого пироксена тремолитом, а затем и ромбического пироксена антофил-
литом и тальком (рис. 92). Эти минеральные превращения слабо зависят от 
давления.

двупироксеновые парагенезисы в водонасыщенных условиях при по-
нижении температуры могут реагировать следующим образом:

5en + 4di + 2h2o => 2tr + 2fo

рис. 92. Поля устойчивости минералов и их парагенезисов, рассчитанные для 
перидотитов в системе mg-ca-si-oh при наличии водного флюида
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следует обратить внимание на появление диопсида в низкотемпера-
турной области рт-диаграммы (рис. 92), где он встречается в парагенезисе  
с тремолитом и антигоритом (серпентином): 

18fo + 4tr + 27h2o => atg + 8di
Этот диопсид отличается от его высокотемпературного аналога тем, что 

практически не содержит fe-минала, в то время как в диопсиде (клинопи-
роксене) в парагенезисе с оливином и ортопироксеном содержание геден-
бергитовой молекулы от 5 % и выше, согласно расчетам в системе fe-ca-
mg-si-oh.

3.3.5. минеральные превращения перидотитов в системе «Cmash» 
(Ca-mg-al-si-oh)

минеральные превращения при фациальных переходах от глубин-
ных  — гранатовых к шпинелевым, а затем — к относительно малоглу-
бинным плагиоклазовым перидотитам требуют анализа систем: «mash» 
(mg-al-si-oh) и «cmash» (ca-mg-al-si-oh), т. е. с учетом влияния со-
держания глинозема, входящего в вышеназванные «индекс-минералы». 
следовательно, моделирование в системе ca-mg-al-si-oh дает важные 
сведения для анализа фациальных переходов перидотитов, т. к. позволя-
ет проследить изменение минеральных парагенезисов с участием граната, 
шпинели и плагиоклаза.

например, если происходят прогрессивные преобразования хлорито-
вых парагенезисов, то в зависимости от величины давления реакции могут 
идти двояко — с образованием граната (1) или шпинели (2): 

chl => fo + en + Grt + 4h2o
или

chl => fo + en + sp + 4h2o
При понижении давления (<6 кбар) в перидотитах появляются более 

устойчивые плагиоклазовые парагенезисы вместо шпинелевых:
en + di + spl => 2fo + an

для демонстрации указанных выше преобразований для состава лерцо-
лита (ur17–2), рассчитаны поля устойчивости парагенезисов, показыва-
ющие рт-области появления граната, шпинели или плагиоклаза (рис. 93). 
как можно видеть из приведенной диаграммы, в высокотемпературной 
области появляются глиноземсодержащие фазы: гранат, шпинель, а пара-
генезисы с плагиоклазом, амфиболом и хлоритом занимают более низко-
температурную и/или низкобарическую часть рт-диаграммы. видно, что 
в рассматриваемой модельной системе образование гранатовых лерцоли-
тов возможно при давлении не ниже 14–15 кбар. Шпинелевые лерцоли-

ты устойчивы в диапазоне давлений от ~14 до 6–7 кбар, а при более низ-
ких давлениях образуются плагиоклазовые перидотиты (Pl-лерцолиты). 
следует добавить, что на диаграмме приведены поля устойчивости ca-
mg (гроссуляр-пиропового) граната. если учитывать влияние железа, то 
поле устойчивости ca-fe-mg (гроссуляр-альмандин-пиропового) грана-
та расширяется в область более низких давлений — до ~12 кбар (рис. 93, 
штриховая линия). При этом граница фациального перехода шпинелевых  
и плагиоклазовых перидотитов практически не меняет своего положения. 
также отметим, что поле шпинелевой фазы в области шпинелевой фации 
перидотитов сокращается при высоких температурах (>850–900 °с) за счет 
роста мольной доли в породе ортопироксена с чермакитовой молекулой. 
Похожий эффект на устойчивость шпинели оказывает присутствие в по-
роде хрома, об этом будет сказано подробнее ниже.

отмеченные фациальные переходы по рассчитанной модели хорошо со-
гласуются с многочисленными природными данными и результатами экс-
периментальных калибровок фаций глубинности перидотитов.

рис. 93. Поля устойчивости минералов и их парагенезисов, рассчитанные для 
перидотитов в системе mg-al-ca-si-oh (водонасыщенный флюид). Пунктирной 

линией показано положение границы фациального перехода от гранатовых 
перидотитов к шпинелевым, если учесть влияние fe
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обратим внимание на устойчивость хлорита. известно, что магнези-
альный хлорит в бескварцевых породах устойчив вплоть до условий грану-
литовой фации метаморфизма (ок. 800 °с). При давлении ниже 6–7 кбар  
в условиях амфиболитовой фации вместо хлоритовых парагенезисов об-
разуются амфиболовые (тремолит + чермакит), но при дальнейшем сни-
жении температуры поля устойчивости хлоритовых парагенезисов снова 
начинают доминировать (рис. 93).

Появление диопсидовых парагенезисов и химические особенности 
клинопироксенов в высокотемпературной и низкотемпературной областях 
в системе cmash не отличаются от описанных выше для системы cmsh.

в низкотемпературной области место кальциевого пироксена занимают 
са и ca-al амфиболы (рис. 93). если для уровня амфиболитовой фации мета-
морфизма более характерен амфибол с содержанием чермакитовой молекулы 
8–20 %, то при более низких температурах преобладает практически чистый 
тремолит. максимальное содержание чермакита в амфиболах (~16 %) наблю-
дается в кордиеритсодержащем парагенезисе с антофиллитом, а в низкобари-
ческом парагенезисе с ортопироксеном (вместо антофиллита) его содержание 
снижается до 8 %. При более высоком давлении, в области развития парагене-
зиса амфибол + оливин + ортопироксен, содержание чермакитовой молеку-
лы в амфиболе возрастает до 20 %. однако в парагенезисе с ортопироксеном, 
форстеритом и mg-хлоритом образуется практически чистый тремолит.

Появление хлорита возможно при участии каких-либо al-содержащих 
фаз (шпинель, гранат, кордиерит, амфибол, биотит) по реакциям типа:

chl          =    fo         +         en            +         spl         +     4h2o
хлорит          форстерит        энстатит              шпинель
chl          =    opx       +        amph      +         fo           +     h2о
                       ортопироксен  амфибол              форстерит
chl          =    Grt        +        opx          +        fo            +     di        +     h2о
                       гранат                ортопироксен   форстерит     диопсид
chl          =    opx       +        crd          +         amph     +     fo       +       h2о
                        ортопироксен   кордиерит         амфибол        форстерит

таким образом, хлоритовые парагенезисы в перидотитах возможны  
в водонасыщенных условиях при снижении температуры ниже 800 °с  
и умеренно высоких давлениях в высокомагнезиальных системах. Повы-
шение железистости системы (и хлоритов) делает возможным их массовое 
развитие в условиях афиболитовой фации при широком диапазоне давле-
ний. дальнейшее снижение температуры увеличивает поле устойчивости 
этого минерала, делая его одним из главных минералов измененных пери-
дотитов наряду с серпентином.

3.3.6. карбонатные фазы в перидотитах, влияние активности 
компонентов флюидной системы н2о-со2

ультраосновные породы часто содержат карбонаты железа, магния, 
кальция. в рассматриваемых лерцолитах и гарцбургитах одесского ка-
рьера встречаются доломит и магнезит с примесью fe, и реже — чистый 
кальцит. Парагенезисы карбонатных минералов в перидотитах необходимо 
анализировать, учитывая присутствие со2 во флюиде, т. к. от мольной доли 
и активности этого компонента прямо зависит устойчивость карбонатных 
фаз. Поэтому расчет минеральных парагенезисов с карбонатами перидоти-
тов производился при использовании флюида, состоящего из н2о и со2. 
учитывая, что достоверно не известно, каким было реальное соотношение 
этих флюидных компонентов при минералообразовании, нужно рассмо-
треть минеральные превращения в перидотитах при широкой вариации 
активности углекислоты (или воды) в системе. результаты таких расчетов 
приведены на диаграммах т — а(со2) для систем mg-si-h2о+со2 и ca-
mg-si-h2о+со2 (рис. 94, а, б).

При фиксированном значении давления 6 кбар в лерцолитах (для расче-
тов взят состав образца ur17-2) карбонатные фазы появляются в темпера-
турном интервале от ~350 до ~700 °c в зависимости от величины активно-
сти со2 во флюиде. При этом такой температурный интервал образования 
карбонатов идентичен как для mg, так и для ca-mg систем. Повышение 

рис. 94. Поля устойчивости карбонатных минеральных фаз в перидотитах 
(гарцбургитах и лерцолитах) при разной активности со2 (флюид н2о-со2).

Штриховыми линиями на обеих диаграммах показано положение границы первых кар-
бонатных фаз при изменении давления на ±3 кбар: с повышением давления темпера-

турное поле устойчивости карбонатов возрастает
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давления сдвигает границу появления карбонатов в высокотемпературную 
область, а снижение — наоборот — в низкотемпературную (рис. 94, а, б; 
там же показаны штриховые линии верхней границы при 3 и 9 кбар). наи-
более высокотемпературные парагенезисы доломита и магнезита образу-
ются вместе с энстатитом при высокой активности со2.

2fo + 2co2 => 2mgs + en
При снижении активности углекислоты (и росте активности н2о) вме-

сто энстатита развиваются водосодержащие магнезиальные силикаты, та-
кие как, например, тальк:

4fo + 5co2 + h2o => tlc + 5mgs
2en + co2 + h2o => tlc + mgs

а при более низких температурах вместо талька возникают серпентино-
вые парагенезисы:

45mgs +17tlc + 45h2o => 45co2 + 2atg
atg + 20mgs => 31h2o + 20co2 + 34fo

добавление в систему fe принципиально не меняет соотношения  
и положение границ карбонатсодержащих минеральных парагенезисов по 
сравнению с вышеприведенными диаграммами за исключением образова-
ния сидеритовой фазы (feco3).

следует отметить, что парагенезисы и поля устойчивости карбонатов  
в низкотемпературной области могут быть несколько иными, если учесть, 
что анионные группы в кристаллохимической формуле реальных минера-
лов, содержащих летучие компоненты, часто не ограничены только гидрок-
сильной группой (он)-

. например, вхождение в некарбонатные минералы 
анионной группы (со3)

- будет расширять поле устойчивости таких мине-
ралов при фиксированных активностях воды или углекислоты во флюиде.

3.3.7. минеральные парагенезисы в лерцолитах и гарцбургитах при 
смене рт-параметров и участии углекислотно-водного флюида

рассмотрим химическую систему ca-fe-mg-al-si-o-h-c (в систему 
также входят флюидные компоненты h2o и co2), которая наиболее полно 
подходит для рассматриваемых составов перидотитов, среди которых есть 
гарцбургиты и лерцолиты.

Поскольку лерцолиты и гацбургиты одесского карьера существенно от-
личаются по ca/mg, ca/al отношениям, то и положение полей устойчиво-
сти минералов, и равновесные минеральные парагенезисы при одинако-
вых р-т и флюидном режиме заметно отличаются (рис. 95, а, б). особенно 
различия значительны в высокотемпературной области рт-диаграмм,  
и связаны они с полями устойчивого сосуществования оливина и орто-

пироксена с гранатом или шпинелью в лерцолитах (рис. 95, а), тогда как  
у гарцбургитового состава пород для аналогичной рт-области характерен 
оливин-ортопироксеновый парагенезис (рис. 95, б). отметим, что, несмо-
тря на присутствие клинопироксена в рассчитанном высокотемпературном 
парагенезисе гарцбургитов, его мольная доля в 5 и более раз меньше, чем 
содержание ортопироксена и оливина. расчет содержания молей разных 
минералов при заданных вариациях рт-параметров будет приведен ниже.

в целом, как для составов гарцбургитов, так и лерцолитов, ранние без-
водные парагенезисы минералов оказались устойчивы при т выше 780–
800 °с и широком диапазоне р. таким образом, можно говорить об изофа-
цильности их с условиями гранулитовой фации метаморфизма.

в условиях амфиболитовой фации метаморфизма происходит посте-
пенное замещение клино- и ортопироксена хлоритом при высоких р либо 
парагенезисом хлорит + амфибол и амфиболом при умеренных и низком  
р соответственно. По мере снижения т в парагенезисах амфиболитовой 
фации температурная граница исчезновения клинопироксена на 100–
130 °с ниже, чем у ортопироксена.

дальнейшее понижение т приводит к полному замещению пироксенов, 
при этом доминируют парагенезисы с хлоритом, амфиболом, тальком, 
хотя продолжает сохраняться реликтовый оливин.

в диапазоне т = 450–550 °с начинает происходить интенсивная сер-
пентинизация гарцбургитов и лерцолитов. Этот температурный диапазон 
начала образования серпентина практически не зависит от состава по-
род (гарцбургитового или лерцолитового), но т. к. реакция  образования 

рис. 95. Поля устойчивости минеральных парагенезисов в гарцбургитах и лерцолитах 
при разных р и т (флюид н2о-со2). на пунктирных линиях указана величина 

магнезиальности минералов
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 антигорита (серпентина) имеет правый наклон (рис. 95, а, б), то начи-
нается этот процесс примерно на 100 °с раньше при более высоких р.  
в этой же температурной области появляется вторичный клинопироксен 
— чистый диопсид. самые ранние безводные парагенезисы перидотитов 
(ol+opx+cpx) обычно при этом полностью псевдоморфно замещаются 
новообразованными гироксилсодержащими минералами.

3.3.8. флогопитовые перидотиты, влияние к2о на состав и границы 
минеральных парагенезисов

среди fe-mg минералов в перидотитах нередко встречается высокомаг-
незиальный биотит — часто практически чистый флогопит. устойчивость 
этого минерала сильно зависит от активности воды во флюиде. При низкой 
активности воды поле стабильности биотитов расширяется до области гра-
нулитовой фации, что говорит о возможном сосуществовании этого мине-
рала с ранними минералами перидотитов — оливином и пироксенами. Это 
подтверждается моделированием минеральных парагенезисов в системе 
Kcfmasoh (рис. 96) с использованием разных термодинамических баз 
данных для минералов и твердых растворов (Jun92.bs, Berman, 1992–1996; 
tcds61c, holland, Powell, 2010–2016). на приведенной диаграмме показа-
ны равновесные минеральные парагенезисы, рассчитанные для реального 
состава лерцолита (образец ur17–2), содержащего 1 вес. % к2о.

следует отметить, что магнезиальность биотита закономерно умень-
шается со снижением температуры от максимального #mg = 0,93–0,94  
в рт-области гранулитовой ступени метаморфизма и до 0,5–0,6 в самой 
низкотемпературной части амфиболитовой фации (рис. 96, точечная ли-
ния с числами).

таким образом, устойчивое существование флогопита в парагенезисе, 
включающем оливин и пироксены, вполне возможно в условиях гранули-
товой фации метаморфизма при наличии калия в породе. согласно нашим 
оценкам, если в перидотитах содержание к2о превышает 1–1,5 вес. %, то  
в высокотемпературной области (>700 °с) образуется флогопит, который 
потребляет глинозем, препятствуя образованию таких фаз, как гранат  
и шпинель. также существенно, что шпинелевые парагенезисы сокра-
щаются из-за того, что в высокотемпературный метаморфический ор-
топироксен входит часть глинозема из системы. в условиях температур 
амфиболитовой фации и ниже, вместо шпинелевых фаз образуются гли-
ноземсодержащие хлориты и/или амфиболы. следует предполагать, что  
в этом случае при распаде хромистых шпинелей могут образоваться чистые 
хромиты или другие богатые хромом минералы.

3.3.9. хром и его влияние на стабильное сосуществование минералов  
в перидотитах

Поскольку перидотиты обычно отличаются от других магматических 
пород повышенным содержанием хрома, предпринимались попытки оце-
нить влияние этого элемента на стабильность минеральных парагенезисов. 
судя по некоторым данным (Perkins, Anthony, 2011), в системе cr2o3-sio2-

рис. 96. Поля устойчивости минералов и их парагенезисов, рассчитанные для 
перидотитов в системе K-fe-mg-al-ca-si-oh (флюид h2o+co2). 

линии с длинным пунктиром показывают расчеты с использованием термодинамиче-
ской базы данных минералов и моделей твердых растворов по т. холланду и р. Пауэллу 
(Holland, Powell, 2010–2016). сплошными линиями показаны реакции, полученные по 
термодинамическим данным р. бермана (Berman, 1992–2010, (по deCapitani, 2010)), сле-
дует отметить высокую сходимость двух результатов расчетов. точечной линией с чис-

лами показана магнезиальность биотитов
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al2o3-feo-mgo-cao-na2o, где при оценке термодинамических свойств 
минералов перидотитов учитывается вхождение и перераспределение хро-
ма между хромистыми оливином, пироксенами, гранатом и хромшпине-
лью, отмечается снижение на 2–3 кбар границы фациального перехода от 
гранатовых к шпинелевым перидотитам. Применение термодинамической 
базы вышеуказанных авторов для ультраосновных пород одесского ка-
рьера показало, что снижение границы фации гранатовых и шпинелевых 
перидотитов достигает даже 4–5 кбар. следует отметить, что противоречи-
во этому интерпретируется влияние хрома в другой работе (Bucher, Grapes, 
2010), в которой предполагается, что хром входит главным образом в шпи-
нели, тем самым расширяя рт-поле устойчивости перидотитов шпинеле-
вой фации.

для разрешения этих противоречий мы попытались использовать но-
вые термодинамические свойства и модели растворов у фаз, в которые 
может входить хром (Klemme, 2004, Klemme et al., 2009; Ghiorso et al., 2002; 
(Connolly, 2015: интернет-ресурс) и др.). расчеты модельных систем с уча-
стием хрома по этим данным указывают на сокращение полей устойчи-
вости хром-шпинелевых парагенезисов. вероятно, что наличие или от-
сутствие хромистой шпинелевой фазы в большей степени контролируется 
такими отношениями в породе, как K/al, mg/al и т. п., а не сколько коли-
чеством хрома в породе. указанные выше петрогенные элементы опреде-
ляют возможность появления разнообразных (кроме шпинелей) породоо-
бразующих минералов, в которые перераспределяется cr из системы.

3.3.10. изменение мольных долей минералов в перидотитах  
с изменением внешних условий (температуры и/или давления)

выше нами были рассмотрены качественные изменения в минеральных 
составах перидотитов при смене давления, температуры и флюидного режи-
ма. очевидно, что для количественной оценки соотношения разных мине-
ральных фаз с изменением внешних условий метаморфизма нам нужно вы-
брать тот или иной рт-тренд, для которого будет проводиться такой анализ.

для общей иллюстрации количественных соотношений минералов 
предположим, что рассматриваемые перидотиты подверглись метамор-
физму (не имеет значения для количественного анализа — был ли мета-
морфизм прогрессивный или регрессивный) при фиксированном давле-
нии 8 кбар (которое предполагается по рт-оценке вмещающих перидотиты 
гранулитов). изменение мольных долей минералов с изменением темпера-
туры в разных по составу породах приводится на рис. 97.

следует отметить, что рассчитанные соотношения минералов достаточ-
но хорошо воспроизводят данные петрографических наблюдений.

3.3.11. заключение и выводы

1. минеральные парагенезисы, возникающие в перидотитах, весьма 
чувствительны к небольшим изменениям валовых составов пород. боль-
шинство наблюдаемых минералов и их парагенезисы в изученных породах 
возникают при смене рт условий благодаря существованию небольших 
дисперсий в исходных химических составах перидотитов. таким образом, 
преобладающее большинство наблюдаемых минералов в перидотитах уда-
ется воспроизвести при моделировании минералообразования в условиях 
закрытой системы (что не касается флюидной фазы). 

2. ранние минеральные парагенезисы перидотитов указывают на при-
надлежность пород к шпинелевой фации глубинности. метаморфические 
минеральные парагенезисы перидотитов указывают на их изофациаль-
ность с умеренно-глубинным (7–9 кбар) гранулитовым метаморфизмом, 
аналогичным тому, который фиксируется по парагенезисам минералов во 
вмещающих перидотиты кристаллосланцах и гнейсах. наблюдаемый пере-
ход от шпинелевых перидотитов в плагиоклазовые отражает, скорее всего, 
регрессивный путь эволюции пород. согласно расчетам, при температурах 
«амфиболитовой» фации метаморфизма изученные перидотиты перешли 
порог «глубинности» от 7–8 к 6 кбар и ниже.

3. вариации составов некоторых включений перидотитов и, соответствен-
но, изменения минеральных составов происходили, скорее всего, в коровых рис. 97. изменение мольных долей минералов для пород перидотитового состава  

с изменением температуры и произвольном давлении (здесь — 8 кбар)
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условиях, когда в систему поступили в незначительном количестве кремнезем, 
щелочи и, возможно, глинозем. вероятно, что такие «добавки» указанных эле-
ментов появились при взаимодействии перидотитового расплава с расплавом 
более кислого (основного) состава, что определило тренд смещения составов 
в сторону полевых шпатов (см. рис. 98, стрелка красного цвета).

4. в целом можно сказать, что и вторичные минералы перидотитов об-
разовались не только при разных рт-параметрах, а также при изменении 
химизма среды. Этим можно объяснить, например, разные составы амфи-
болов (появление na-al амфиболов), наличие биотитов разного состава  
и многие тому подобные минеральные особенности пород. к таким осо-
бенностям можно отнести и спорадическое появление карбонатных фаз. 
вероятнее всего, гидратированные и карбонатные фазы появились при 
взаимодействии перидотитов с н2о, н2о-со2 флюидами (см. рис. 98, 
тренд, указанный стрелкой синего цвета). неоднородность и некоторая 
«хаотичность» появления вторичных минералов в перидотитах указыва-
ет, что эти вторичные изменения происходили уже по ранее тектонически 
фрагментированным (тектонизированным) перидотитам.

глава 4. применение изотопно-
геохимических и геохронологических 
методов при Уточнении Условий Эволюции 
комплексов докембрия

методы изотопной геохимии и изотопной геохронологии являют-
ся составной частью работ, связанных с периодизацией докембрия, — 
стратификация и расчленение толщ, выявление временных рамок пе-
трогенетических процессов и т. п. весьма ценным является, например, 
хроностратиграфический подход, который опирается на всесторонний 
анализ отложений в стратотипических и опорных разрезах и предпо-
лагает получение комплексной характеристики выделенных стратигра-
фических подразделений и их границ (Семихатов, 1995). особый инте-
рес в таких случаях приобретает датирование осадочных глобулярных 
слоистых силикатов (гсс), которые образовались in situ и позволяют 
получать прямую информацию о времени накопления осадочных по-
следовательностей. однако эффективность изотопного датирования  
с помощью этих геохронометров определяется степенью их постдиаге-
нетических преобразований, связанных с особенностями литогенеза 
датируемых серий.

накопленные на сегодняшний день всесторонние данные говорят  
о том, что нельзя переоценить вклад изотопно-геохимических исследо-
ваний и изотопного датирования при изучении докембрийской истории 
Земли, т. к. зачастую высокая степень преобразования пород и минералов 
только на уровне изучения информативных изотопных систем позволяет 
подойти к расшифровке геологической летописи прошлого. в данной гла-
ве рассматриваются различные приемы и подходы при изучении докем-
брийских комплексов сложного генезиса.

рис. 98. составы перидотитов и пироксенитов одесского карьера с отражением 
средних составов слагающих их минералов и двух ведущих трендов смещения валового 

состава пород
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Глава 4. Применение изотопно-геохимических и геохронологических...

4.1. тонкая стрУктУра глобУлярных слоистых 
силикатов — ключ к оценке стратиграфической 
значимости их изотопного возраста

с проблемой интерпретации геологического значения K-ar и rb-sr да-
тировок гсс исследователи столкнулись уже в 1950-е гг., когда эта группа 
минералов стала широко использоваться в качестве изотопных геохроно-
метров (Wasserburg et al., 1956; Lipson, 1956; Сormier, 1956; Curtis, Reynolds, 
1958; Амирханов и др., 1957; Сардаров, 1958; Рубинштейн и др., 1959; Полевая, 
Казаков, 1960; и др.). результаты во многих случаях находились в хорошем 
согласии с биостратиграфическими данными или с изотопными возраста-
ми прорывающих магматогенных пород. однако наряду с этим были по-
лучены как «удревненные», так и «омоложенные» возрастные значения, 
которым требовалось найти объяснение и выявить критерии пригодности 
гсс для изотопного датирования. 

«удревненные» датировки гсс объяснялись присутствием переот-
ложенных зерен минералов из более древних осадочных отложений, ис-
пользованием для определения изотопного возраста недостаточно чистого 
в минералогическом отношении материала (например, примеси хлори-
тизированного биотита), наличием неперекристаллизованного детрито-
вого материала в пределах глобул и наследованием радиогенных изото-
пов от минералов-предшественников (Казаков, 1964; Рубинштейн, 1967; 
McDougall, 1977; и др.). выполненные в 1980-е гг. исследования механизма 
наследования радиогенных элементов мезо-кайнозойскими глауконита-
ми (Odin, Dodson, 1982; Clauer et al., 1992a; 1992b) действительно показали, 
что стратиграфически ценные возрастные значения могут быть получены 
только для тех зерен, в которых процесс глауконитизации на ранней стадии 
диагенеза, выражающийся, в частности, в значительном росте содержания 
калия, завершен или недалек от завершения.

в качестве причин «омоложения» гсс рассматривались постдиаге-
нетические нарушения их K-ar и rb-sr изотопных систем, связанные с 
фиксацией материнских элементов разбухающими слоями минералов, и/
или диффузионной или ионообменной потерей радиогенных продуктов 
(Hurley et al., 1960; Кац и др., 1974; Апруб, Левский, 1976). событиями, приво-
дящими к «омоложению», обычно считались либо погружение глауконит-
содержащих осадков и связанное с ним изменение физико-химических па-
раметров среды (давление, температура, состав поровых растворов и др.), 
либо слабые тектоно-термальные воздействия (Odin, 1982). однако многие 
толщи, содержащие «омоложенные» гсс, не дислоцированы и никогда не 
погружались на глубину более 1–1,5 км (Grant et al., 1984; Morton, Long, 1984; 

Семихатов и др., 1987). в пользу низкотемпературного характера постдиа-
генетических нарушений изотопных систем гсс свидетельствовали и ре-
зультаты изучения цветового индекса органостенных микрофоссилий, ас-
социированных с этими минералами (Hayes et al., 1983; Семихатов и др., 
1989). характерная окраска микрофоссилий, выделенных из глауконитсо-
держащих пород, является действенным показателем того, что вмещающие 
их породы не подвергались термальным воздействиям, которые могли бы 
превратить K-ar и rb-sr изотопные системы гсс в открытые.

в результате изучения мезо-кайнозойских гсс было предложено (Odin, 
Dodson, 1982) несколько критериев пригодности этих минералов для ис-
пользования их в качестве надежных геохронометров: глобулярная форма 
зерен, относительно крупные их размеры, приуроченность к малопори-
стым породам, отсутствие следов вторичных изменений, высокая плотность  
и парамагнитная восприимчивость, высокая степень совершенства струк-
туры (политип 1м), небольшое содержание разбухающих слоев и значи-
тельное содержание к2о (более 7 %). в 1970–1980-е гг. существенный вклад 
в поиск критериев пригодности глауконита для определения пределов его 
использования в качестве надежного геохронометра внесла и. в. никола-
ева (1981; 1986). она систематизировала многочисленные литературные 
и собственные данные, используя палеонтологические, литолого-стра-
тиграфические, минералого-петрографические и отдельные структур-
но-кристаллохимические характеристики, полученные для глауконитов  
и вмещающих пород разного литологического типа и возраста. При анали-
зе материала устанавливалась принадлежность зерен к гсс глауконит-ил-
литового ряда и их генезис (аутигенные, переотложенные, терригенные), 
а на основе статистической обработки результатов химического анализа 
проводилась отбраковка «измененных» разностей, соотношение элемен-
тов в которых не соответствовало типоморфным, свойственным в одно-
типных формациях «неизмененным» гсс. на основании рентгеновского 
изучения гсс и. в николаевой вместе с м. ю.каменевой (Каменева и др., 
1981; Николаева и др., 1981) были предприняты попытки выявить структур-
ные особенности подобных «неизмененных» и «измененных» разностей  
и сформулированы требования к выбору материала для изотопного дати-
рования: аутигенность гсс и сохранность их первичного состава и струк-
туры (Николаева, 1986). указанный подход, однако, затруднен для древних 
(кембрийских и докембрийских) глауконитов и их al-аналогов, поскольку 
среди них вряд ли возможно найти совсем неизмененные разности. По-
этому для таких глауконитов в качестве критериев сохранности предлага-
лись аутигенность, глобулярность и отсутствие следов выветривания зерен  
в мономинеральных фракциях (Гаррис и др., 1964), которые должны быть 
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однородно окрашенными в темно-зеленый (до черного) цвет и характеризо-
ваться близкой магнитной восприимчивостью (Горожанин, Кутявин, 1986). 

развитие физических методов исследования минералов (электроногра-
фии, рентгеновской дифрактометрии, инфракрасной и мессбауэровской 
спектроскопии, электронного парамагнитного резонанса) позволило вы-
яснить, что гсс (и в том числе глауконит) со сходными физическими свой-
ствами и химическими составами могут различаться тонкой структурой, то 
есть характером катионного упорядочения (Dainyak et al., 1992; 2004; 2009; 
Drits et al., 1997), и, кроме того, иметь различную историю становления 
изотопных систем (Семихатов и др., 1987). 

в конце прошлого века с помощью методов электронографии, рент-
геновской дифрактометрии (Besson et al., 1983; Coey et al., 1984; Tsipursky, 
Drits, 1984; Sakharov et al., 1990; Drits, McCarty, 1996; Drits et al., 1997; Cuadros, 
2002) и eXafs-спектроскопии (Manceau et al., 1998; 2001) была установ-
лена вакантность транс-октаэдров в диоктаэдрических 2:1 железистых 
филлосиликатах, к которым относится и глауконит, и впервые дублеты  
в мессбауэровских спектрах железистых филлосиликатов были соотнесены 
с присутствием ионов fe3+ и fe2+ в цис-позициях в однородных (изовалент-
ных) и неоднородных (гетеровалентных) типах их локальных окружений 
(Дайняк и др., 1984). следующим шагом было основанное на данных икс, 
представляющих информацию о количестве пар катион-он-катион (fe3+, 
fe2+, mg2+, al3+ в различных комбинациях), моделирование распределения 
октраэдрических катионов. Полученные в результате моделирования рас-
четные данные (вероятности встречаемости fe3+ в различных локальных 
окружениях октаэдрическими катионами: 2mgal, almgfe3+, 3al и т. д.) за-
тем сопоставлялись с интенсивностями мессбауэровских дублетов квадру-
польного расщепления от ионов fe3+ в локальных окружениях, отвечаю-
щих различным комбинациям изоморфных катионов (fe3+, fe2+, mg, al) 
(Drits et al., 1997). несколько позднее теоретические расчеты стали прово-
диться для ионов как трех-, так и двухвалентного железа, входящих в со-
став октаэдрической сетки гсс, что позволяло учесть вклад парциального 
квадрупольного расщепления от определенного типа окружений в суммар-
ное квадрупольное расщепление, тогда как прежде катионные окружения 
fe3+- и fe2+-ионов просто подразделялись лишь на однородные (образо-
ванные равновалентными ионами) и неоднородные (образованные раз-
новалентными ионами). сгруппированные по новому принципу значения 
вероятностей существования определенных катионных окружений для 
fe3+- и fe2+-ионов (scalc) статистически сопоставлялись с величинами инте-
гральных интенсивностей соответствующих дублетов квадрупольного рас-
щепления (sfit) в мессбауэровских спектрах. учет вклада парциального ква-

друпольного расщепления от каждого типа окружений fe3+- и fe2+-ионов 
позволял рассчитать модельные значения квадрупольных расщеплений 
каждого дублета (Dcalc) и также сравнивать их с мессбауэровскими данными 
(Dfit) (Dainyak et al., 2004; 2009).

основываясь на вышеописанном способе группировки дублетов, раз-
работанном л. г. дайняк с коллегами (Dainyak et al., 2004; 2009), т. с. Зай-
цева с соавторами (Зайцева и др., 2016) предложили метод прямой супер-
позиции, применимый в рамках разработанной компьютерной программы 
«optima». Этот метод позволяет моделировать мессбауэровский спектр 
на основе химического анализа исследуемого гсс и статистически срав-
нивать его с реальным мессбауэровским спектром, а также сопоставлять  
с данными ик-спектроскопии, представляющей информацию о количе-
стве пар октаэдрических катионов в цис-позициях (катион-он-катион).

сопоставление мессбауэровских данных и результатов моделирования 
распределения катионов показало, что «омоложенные» глаукониты, поте-
рявшие радиогенные 87sr и 40ar в ходе низкотемпературной постдиагене-
тической перекристаллизации, отличаются по своей структуре от глауко-
нитов, сохранивших первичные rb-sr и K-ar системы. Это означает, что 
потеря радиогенных продуктов глауконитами, вероятно, связана не с тер-
мальной диффузией, а является прямым следствием низкотемпературной 
(Morton, Long, 1984) трансформации тонкой структуры этих минералов. 
рассмотрение причин, которые могли бы вызвать структурную трансфор-
мацию глауконита, показало, что она может быть результатом как окис-
ления железа — замещения fe2+-ионов fe3+-ионами (Yakovleva et al., 1995; 
Горохов и др., 1997; Ивановская и др., 2003), так и иллитизации — замещения 
fe2+, mg2+ и fe3+-ионов al3+-ионами (Зайцева и др., 2005). Процесс окис-
ления fe2+-ионов вполне реален в условиях регрессивного катагенеза при 
подъеме осадочных толщ в зону циркуляции богатых кислородом метеор-
ных вод. анализ палеотектонических обстановок, существовавших в зонах 
«омоложения» глауконитов (Семихатов и др., 1989; Горохов и др., 1997), сви-
детельствует в пользу такой возможности. в свою очередь, исследования 
а. в. копелиовича (1965), м. я. каца с соавторами (1974), в. д. Шутова  
с коллегами (1975) показали, что искажение значений изотопного возраста 
может происходить и в связи с постдиагенетическим замещением mg2+-, 
fe2+- и fe3+-ионов на al3+. 

таким образом, результаты моделирования распределения катионов 
позволяют оценить значения вероятностей существования определенных 
катионных окружений для октаэдрических fe3+- и fe2+- ионов. Эта оцен-
ка осуществляется как для случаев неупорядоченного и «доменно-упоря-
доченного» распределений ионов, возникавших на стадии формирования 
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глауконита, так и для случаев вторичных изменений распределений ионов. 
Эффективность этого подхода была показана ранее при моделировании 
диагенетических процессов (Горохов и др., 1995б; Зайцева и др., 2008; 2016; 
2017; Голубкова и др., 2015; Zaitseva et al., 2009; и др.), а также вторичных 
изменений силикокластических осадочных пород (Горохов и др., 1997; Ива-
новская и др., 2003; Зайцева и др., 2005; Zaitseva et al., 2009). статистическая 
оценка согласия теоретических и экспериментальных данных позволяет 
выбрать наиболее подходящий вариант структуры гсс и связать получен-
ное значение изотопного возраста с конкретным геологическим (геохими-
ческим) событием, вызвавшим соответствующее структурное преобразо-
вание минерала. 

в настоящей работе на примере гсс двух свит из рифейских отложе-
ний оленекского поднятия сибири представлены теоретические оценки 
характера распределения октаэдрических катионов для разных моделей, 
отражающих последовательные стадии формирования гсс. Показано, что 
комплексное минералогическое, геохимическое, кристаллохимическое  
и изотопно-геохронологическое изучение гсс глауконит-иллитового ряда 
с последующим сопоставлением результатов моделирования с данными 
мессбауэровской и ик-спектроскопии позволяет предполагать, являют-
ся ли сегодняшние кристаллохимические и изотопно-геохронологические 
характеристики гсс изначальными или вторичными. таким образом, 
открывается возможность различать «неомоложенные» rb-sr и K-ar да-
тировки, отвечающие времени раннего диагенеза и пригодные для целей 
стратиграфии, от «омоложенных», отражающих возраст постдиагенетиче-
ских преобразований. 

4.1.1. методика

образцы глауконитсодержащих пород были отобраны из рифейских от-
ложений на оленекском поднятии сибири (рис. 99). образцы отбирались 
из нижнерифейской осорхаятинской свиты вдоль рек ортоку-Эекит (обр. 
560/1, 560/2) и бургалджи (обр. 2076, 558), а также из двух нижних подсвит 
среднерифейской дебенгдинской свиты на берегах рек оччугуй-сололи 
(обр. 550, 550б, 551, 553, 553/1, 561) и улахан-сололи (обр. 554, 555а, 555/1, 
555б). 

Минералого-геохимические исследования. выделение мономинеральных 
фракций гсс проведено после рассеивания раздробленной породы и се-
парации размерных фракций на электромагнитах сЭм-1 и сим-1. каж-
дая размерная фракция была подвергнута ультразвуковой обработке в дис-
тиллированной воде, после чего была разделена по плотности в интервале 

рис. 99. Положение оленекского массива (а) и строение разреза его докембрийских 
отложений (б).

1 — известняки, 2 — доломиты, 3 — алевролиты, 4 — аргиллиты, 5 — песчаники,  
6 — конгломераты, 7 — чередование аргиллитов, алевролитов и песчаников, 8 — про-
слои глауконититов, 9 — биогермы столбчатых строматолитов, 10 — доломиты с линза-
ми и прослоями кремней, 11 — метаморфические породы фундамента сибирской плат-
формы, 12 — перерывы и несогласия, 13 — положение изученных образцов в разрезе 
солоолийской серии. свиты: os — осорхаятинская, sgn — сыгынахтахская, Ktg — кю-
тингдинская, arm — арымасская, chp — хайпахская, mst — маастахская, chts — хаты-

спытская, tr — туркутская
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от 2,6 до 2,9 г/см3 с шагом, равным 0,05 г/см3. на завершающем этапе зерна 
очищались от примесей иголкой под бинокулярным микроскопом.

мономинеральные фракции зерен изучались с помощью традицион-
ных оптических методов и под сканирующим электронным микроскопом 
(сЭм) «стереоскан-600», а также с использованием рентгеновской диф-
ракции, классического химического и микрозондового анализов и инфра-
красной спектроскопии. 

рентгеновские дифракционные картины для выделенных зерен, а также 
для их ориентированных препаратов были получены в гин ран с помо-
щью дифрактометров дрон-2, дрон-4-13 и d-8 advance (bruker) с ис-
пользованием cuKα  излучения. дифракционные картины регистрирова-
лись в интервале углов от 3 до 34,5° 2θ для ориентированных и от 3 до 64° 2θ 
для неориентированных порошковых препаратов.

детальные исследования микроструктуры и состава зерен слоистых 
силикатов по их профилям были проведены с использованием растрово-
го электронного микроскопа Jeol Jsm 6510lа с энергодисперсионным 
спектрометром Jeol Jed-2200 в иггд ран. Зерна помещались в эпок-
сидные шашки, поверхность которых затем полировалась, и на нее напы-
лялась пленка углерода. условия анализа: ускоряющее напряжение 20 кв, 
ток 2 на, Zaf метод коррекции матричных эффектов. Фотографии полу-
чены в обратно отраженных электронах в режиме композиционного кон-
траста. разрешающая способность анализатора 6 мкм. Предел обнаруже-
ния определяемых элементов 0,1 %. Погрешность определения ±1 %.

Rb-Sr и K-Ar геохронометрия. При изучении rb-sr систематики гсс рас-
тертые зерна разлагались в смеси hf, hcl и hno3 при температуре 100°с 
в течение трех суток. содержания rb и sr в гсс после ионообменного вы-
деления определялись в иггд ран методом изотопного разбавления со 
смешанным индикатором, обогащенным изотопами 87rb и 84sr. из тех же 
данных вычислялось и отношение 87sr/86sr. При изучении rb-sr система-
тики гсс осорхаятинской свиты (образец 2076) зерна минерала, кроме 
того, предварительно обрабатывались (выщелачивались) 1n hcl для уда-
ления sr, как входящего в состав аутигенных несиликатных минералов, 
так и адсорбированного на поверхности глауконитовых зерен, после чего 
кислотная вытяжка отделялась от остатка центрифугированием. остаток 
разлагали в смеси hf, hcl и hno3 и далее обрабатывали, как указано 
выше. Построение rb-sr изохроны для глобулярных слоистых силикатов 
дебенгдинской свиты осуществлялось с использованием rb-sr данных 
для известняка (обр. 563/4), который был отобран рядом с образцами гсс  
в этой свите. Порошкообразные фракции гсс дебенгдинской свиты пред-
варительно обрабатывались 1n раствором ацетата аммония для удаления 

sr, адсорбированного на поверхностях зерен. такой же обработке подвер-
гался и препарат известняка для удаления вторичного, более позднего кар-
бонатного материала (Горохов и др., 1995а).

измерение изотопного состава rb проводилось в иггд ран на одно-
коллекторном масс-спектрометре ми 1320, а для определения изотопного 
состава sr использовался многоколлекторный масс-спектрометр finnigan 
mat 261 в режиме одновременной регистрации ионных токов всех изо-
топов. среднее значение отношения 87sr/86sr в изотопном стандарте nIst 
srm-987 национального института стандартов и технологий сШа во вре-
мя проведения настоящей работы составляло 0,71026±0,00001 (погреш-
ность среднего значения 2sср, n = 16). аналитическая погрешность опре-
деления отношения 87rb/86sr в минералах оценивалась равной ± 1 % (2s ),  
а отношения 87sr/86sr — ±0,1  % (2s). воспроизводимость и правильность 
методики проведения исследований контролировались анализом стан-
дартного полевого шпата nIst 70a. средние содержания rb и sr и отноше-
ние 87sr/86sr в этом образце в процессе работы составляли соответственно 
523 и 65,5 г/т и 1,20075.

для определения содержания калия применялся метод пламенной фото-
метрии, а для определения содержания радиогенного 40ar использовался ме-
тод изотопного разбавления с индикатором, обогащенным 38ar. изотопный 
анализ ar выполнялся в иггд ран на масс-спектрометре ми 1330 с автома-
тизированной системой управления и обработки информации (Друбецкой, 
Спринцсон, 1982; Семихатов и др., 1989). изучаемые образцы не подвергались 
предварительной температурной тренировке. для калибровки индикатора 
38ar использовались стандартные образцы: биотит а-70, мусковит bern-4m 
и глауконит Gl-o. аналитическая погрешность отношения 40ar/38ar равня-
лась ± 0,2 %, а 40ar/36ar — ± 3 %. воспроизводимость определения содержа-
ний к и радиогенного 40ar оценивалась равной ± 3 % (2s).

При вычислении K-ar и rb-sr возрастов использовались константы, 
рекомендованные Подкомиссией по геохронологии IuGs (Steiger, Jäger, 
1977): lK=0,581.10–10год–1, lb

–=4,962.10–10год–1 и lrb=1,42.10–11год–1. Пара-
метры изохрон рассчитывались полиномиальным методом наименьших 
квадратов (McIntyre et al., 1966; Шуколюков и др., 1974). Погрешности rb-
sr возрастов приведены на уровне двух стандартных отклонений (2σ). По-
грешности единичных определений K-ar возрастов оцениваются как ±4 %.

Мессбауэровская спектроскопия. химическое состояние железа и поло-
жение его атомов в структуре гсс оценивались методом мессбауэровской 
спектроскопии. отобранные под бинокулярным микроскопом глобулы 
растирались в агатовой ступке под слоем ацетона, чтобы избежать окис-
ления железа в процессе растирания. мессбауэровские спектры были 
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 получены в иггд ран при комнатной температуре на установке электро-
динамического типа с постоянным ускорением ягрс-4 на базе многока-
нального анализатора lP-4840. аппаратурная ширина линии в спектре 
эталонного a-fe составляла 0,21± 0,01 мм/с. растертые зерна минерала 
смешивались с полиэтиленовым порошком, а полученный поглотитель 
прессовался в виде конуса. угол между нормалью к образующей конуса  
и направлением к источнику гамма-излучения составлял в мессбауэров-
ском спектрометре 54,7° и позволял исключить асимметрию дублетов 
квадрупольного расщепления, связанную с текстурированием образца — 
преимущественной ориентацией частиц исследуемого минерала (Pfannes, 
Gonser, 1973; Ericsson, Wäppling, 1976). Поэтому при разложении спектра 
на составляющие можно было вводить условия равенства полуширин  
и интенсивностей линий в дублете. Плотность поглотителя по природному 
железу не превышала 5 мг/см2. качество разложения спектра оценивалось 
при помощи критерия Пирсона (χ2).

ИК-спектроскопия. инфракрасные спектры поглощения гсс были по-
лучены в гин ран при помощи ик Фурье-спектрометра VerteX 80v 
фирмы bruker, оснащенного детектором dtGs и Kbr-светоделителем. 
для каждого образца производилось 256 сканирований в средней области 
(4 000–400 см-1) в условиях вакуумной откачки с разрешением 4 см-1. для 
съемки были подготовлены Kbr-таблетки. образец массой 0,5 мг расти-
рался со спиртом в агатовой ступке в течение 1 мин, затем после добав-
ления 200 мг Kbr растирался еще в течение 2–3 мин. Полученная смесь 
помещалась в пресс-форму диаметром 13 мм и подвергалась давлению 10 т 
в течение 10–15 мин при вакуумировании в гидравлическом прессе. далее 
полученный препарат помещался в стеклянный бюкс с cacl2 и прогревал-
ся в течение 20–24 часов при температуре 105 °с. обработка полученных 
результатов была проведена при помощи программы oPus 7.0. коррекция 
базовой линии производилась в автоматическом режиме методом рассеи-
вания rubberband (количество точек — 64).

Сопоставление теоретических картин распределения катионов в окта-
эдрической сетке ГСС с данными мессбауэровской и ИК-спектроскопии. ука-
занное сопоставление позволяло получить информацию не только о по-
следовательных структурных изменениях слоистых силикатов на стадиях 
глауконитизации, но и об их возможных постдиагенетических преобразо-
ваниях и таким образом связать эту информацию с сохранностью изотоп-
ных систем минерала. теоретическая картина реализуется путем постро-
ения модельного мессбауэровского спектра на основе расчета значений 
квадрупольного расщепления и интенсивности дублетов от октаэдриче-
ских катионов fe3+ и fe2+ (Дайняк и др, 1984, Dainyak et al., 2004).

моделирование распределения октаэдрических катионов в структуре гло-
булярных слоистых силикатов основано на концепции об их формировании 
и преобразовании (Odin, Dodson, 1982; Clauer et al., 1992a; 1992b; Горохов и др., 
1995б; 1997), согласно которой предшественником глобулярных силикатов 
является некоторая глинистая матрица с неупорядоченным распределением 
октаэдрических катионов. на начальной стадии глауконитизации (раннего 
диагенеза осадков) содержание к2o в преобразуемом глинистом материале 
не превышает 4,5 %, а радиогенные элементы, унаследованные из минерала-
предшественника, еще удерживаются в структуре слоистого силиката. на за-
вершающей стадии глауконитизации происходит значительное увеличение 
содержания калия (к2o до 6–8 %), а доля разбухающих (смектитовых) слоев 
уменьшается до 10–20 %. в итоге наблюдается перекристаллизация началь-
ного субстрата, что приводит к «упорядочению» распределения катионов  
и кластеризации октаэдрической сетки минерала. При полном упорядоче-
нии, которое встречается, например, в селадонитах (Daynyak, Drits, 1987), 
двухвалентные катионы «стремятся» окружить себя трехвалентными, а трех-
валентные — двухвалентными, что и определяет равномерное чередование 
двух- и трехвалентных катионов. однако такое упорядочение в природе про-
исходит не часто, и обычно для структуры гсс характерен доменный харак-
тер распределения катионов, который обусловлен, с одной стороны, стрем-
лением катионов к упорядочению, т. е. готовностью окружить себя двух- или 
трехвалентными разностями, а с другой стороны, стремлением к сегрегации 
катионов определенного состава (Drits et al., 1997; Cuadros et al., 1999; Sainz-
Diaz et al., 2001; 2003; Дриц и др., 2010; Dainyak et al., 2013), что ведет к образо-
ванию доменов трех видов: (1) преимущественно алюминиевого, (2) желези-
стого и (3) смешанного состава. химические и структурные преобразования 
влекут за собой потерю унаследованных глинистой матрицей радиогенных 
изотопов 87sr и 40ar с последующим замыканием и стабилизацией rb-sr  
и K-ar систем гсс. в результате (при отсутствии последующих изменений 
минерала) изотопный возраст образовавшегося глауконита отвечает време-
ни раннего диагенеза вмещающих осадков, которое близко ко времени седи-
ментации и потому имеет стратиграфическое значение. 

воздействие постдиагенетических процессов на последующих этапах 
геологической истории может приводить к изменению химического соста-
ва и новому преобразованию (переупорядочению) структуры октаэдриче-
ского слоя гсс. следствием этих процессов являются потеря накопленных 
со времени раннего диагенеза радиогенных 87sr и 40ar и «омоложение» изо-
топных датировок с утратой их стратиграфического значения. 

в соответствии с этими представлениями моделирование теоретических 
картин распределения октаэдрических катионов в структуре гсс  проводилось  
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с помощью разработанной авторами программы «optima» (Зайцева и др., 
2016). выбор модели определяло значение параметра r, численно отражаю-
щего степень различия модельных и экспериментальных мессбауэровских 
спектров. Предпочтительной представлялась та модель, для которой получа-
емое в результате моделирования значение R оказывается ближе всего к еди-
нице. Эта программа также применима для расчета чисел пар октаэдрических 
катионов по оси b (fe3+-fe3+, fe3+-fe2+, al-al, al-fe3+, al-mg и т. д.), которые 
можно соотнести и количественно сравнить с интенсивностями полос по-
глощения катион-он-катион в инфракрасном спектре в области валентных 
колебаний он-групп. близость этих величин является в итоге определяющим 
условием для выбора той или иной модели. 

4.1.2. результаты

большинство образцов гсс осорхаятинской и дебенгдинской свит 
отобрано из кварцевых и полевошпат-кварцевых песчано-алевролитовых 
пород. некоторые образцы были выделены из гравелитистых песчаников 
(обр. 551) и гравелитов (обр. 555а), а также из известняков (обр. 554, 555б). 
Песчаные породы оленекского разреза изменены на уровне глубинного ка-
тагенеза (Ивановская, 1993; 1994, Ивановская и др., 2012). 

Минералого-петрографические особенности. слоистые силикаты глауко-
нит-иллитового ряда в изученных образцах образуют глобулы (овальные, 
округлые, почковидные и «мозговидные»), пластинчатые зерна и выде-
ления неправильной формы зеленого цвета разной интенсивности и от-
тенков и характеризуются микроагрегатным погасанием. их размеры ко-
леблются от 0,63 до 0,2 мм и, как правило, превышают размеры частиц 
обломочного кварца. Пластинчатые зерна, наряду с глобулами, изучались 
только в двух образцах осорхаятинской свиты (обр. 560/1, 560/2), в которых 
они составляют 80 и 40  % соответственно), поэтому в настоящей работе 
при описании слоистых силикатов глауконит-иллитового ряда, в которых 
преобладающей формой является глобулярная, используется сокращен-
ный термин «гсс». необходимо также отметить, что среди глобулярных 
разновидностей осорхаятинской свиты (обр. 2076, 558) встречаются зерна, 
в которых наблюдается осветленная центральная часть зерна и темно-зеле-
ная краевая зона.

Рентгенографические данные. дифракционные картины, полученные 
для природных и насыщенных этиленгликолем ориентированных препа-
ратов гсс дебенгдинской и осорхаятинской свиты, можно условно разде-
лить на две группы: (1) с относительно низким и (2) повышенным содер-
жанием разбухающих слоев (<10 и 10–20 % соответственно). среди них все 

образцы из осорхаятинской свиты и пять образцов из дебенгдинской свиты 
(обр. 550, 550б, 555/1, 555а, 551) относятся к первой группе, остальные де-
бенгдинские образцы принадлежат ко второй группе. для всех изученных 
гсс характерно неупорядоченное чередование слюдистых и смектитовых 
слоев (r = 0).

Кристаллохимические особенности минералов. кристаллохимические 
формулы изученных гсс осорхаятинской и дебенгдинской свит были рас-
считаны по данным полных силикатных анализов. расчеты формул прово-
дились на основе предположения о постоянном составе анионного каркаса 
o10(oh)2 на половину элементарной ячейки (Ивановская и др., 2012). кри-
сталлохимические формулы приведены только для тех образцов, в которых 
соотношение fe2+/fe3+ уточнено методом мессбауэровской спектроскопии 
(табл. 26). содержания si, al, fe, mg и K по профилям в зернах гсс изуча-
лись с помощью микрозондового анализа с целью установления характера 
распределения этих элементов и выявления возможной их зональности, 
а также химической гетерогенности. ранее было показано (Зайцева и др., 
2016), что при использовании описанных выше методик содержания эле-
ментов, по данным микрозондового анализа, удовлетворительно (в преде-
лах ±1 %) согласуются с результатами силикатного анализа. 

глобулярные низкозарядные диоктаэдрические 2:1 слоистые силикаты 
за счет изовалентных замещений fe3+ и al в октаэдрах образуют изоморф-
ный ряд минеральных разновидностей от собственно глауконита до илли-
та (Коссовская, Дриц, 1971; Дриц, Коссовская, 1991; Дриц и др., 2013; Иванов-
ская и др., 2012; 2015). Эти разновидности различаются отношением r2+/
(r2++r3+) и степенью алюминиевости кal = VIal/(VIfe3++VIal) (Rieder et al., 
1998; Guggenheim et al., 2006). гсс оленекского поднятия хорошо вписы-
ваются в эту картину, образуя непрерывную серию твердых растворов от 
глауконита через al-глауконит до fe-иллита (Ивановская и др., 2012; Зайце-
ва и др., 2017). 

дебенгдинская свита. изученные гсс этой свиты (табл. 26) представ-
лены преимущественно глауконитами (обр. 550, 550б, 554, 555а, 555/1),  
а также al-глауконитом (обр. 551) и fe-иллитами (обр. 553/1, 553, 561). со-
держание к+ в дебенгдинских гсс составляет 0,62–0,73 ф.е. содержания 
октаэдрических катионов варьируют в пределах (ф.е.) — al (0,48–1,26), fe3+ 
(0,44–0,98), fe2+ (0,07–0,30), mg (0,18–0,34), тетраэдрических катионов 
(ф.е.) — si (3,54–3,77), al (0,23–0,46) (Ивановская и др., 2012). 

содержания химических элементов по профилям в тринадцати зернах 
глауконита обр. 550 (размер зерен 0,4–0,63 мм; плотность 2,75–2,85 г/см3) 
варьируют в пределах ±1 %, указывая на гомогенность химического соста-
ва. ограниченная разрешающая способность анализатора микрозонда не  
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позволяет обнаружить микронеоднородности, обусловленные наличием до-
менов или микрокристаллов различного состава, если их масштаб меньше, 
чем 6 мкм. однако типичная для гсс отрицательная корреляция изоморф-
ных катионов fe3+ и al3+ (рис. 100) может отражать наличие в глауконите как 
микрокристаллов, так и доменов, обогащенных названными элементами. 

осорхаятинская свита. изученные в этой свите гсс (табл. 26) представ-
лены fe-иллитами, а содержание к+ в них составляет 0,65–0,80 ф.е. содер-
жания октаэдрических катионов варьируют в пределах (ф.е.) — al (0,92–
1,15), fe3+ (0,31–0,60), fe2+ (0,09–0,24), mg (0,25–0,44), тетраэдрических 
катионов (ф.е.) — si (3,59–3,72), al (0,28–0,41) (Ивановская и др., 2012). 

содержания химических элементов по профилям в зернах варьируют  
в пределах 3–4 %, указывая на гетерогенность химического состава.

Мессбауэровская спектроскопия. линии гамма-резонансного поглоще-
ния экспериментально полученных спектров для монофракций гсс из по-
род дебенгдинской (обр. 550 (0,4–0,63 мм, 2,75–2,85 г/см3), 550б (0,4–0,63 
мм, 2,80–2,85 г/см3) и 553 (0,315–0,63 мм, 2,60–2,70 г/см3)) и осорхаятин-
ской (обр. 558 (0,4–0,63 мм, 2,65–2,70 г/см3), 2076 (0,4–0,63 мм, 2,65–2,70 
г/см3), 560/1 (0,315–0,63 мм, 2,60–2,70 г/см3), 560/2 (0,315–0,63 мм, 2,65–
2,75 г/см3)) свит раскладывались на пять дублетов квадрупольного расще-
пления от ионов fe3+ (3 дублета) и fe2+ (2 дублета) (табл. 27). 

оценка интенсивности этих дублетов позволяла установить соотноше-
ние fe2+/fe3+, необходимое для расчета кристаллохимических формул гсс. 
в качестве примера на рис. 101 приведены экспериментально полученные 
мессбауэровские спектры гсс из изученных свит (обр. 550 (0,4–0,63 мм, 
2,75–2,85 г/см3) и обр. 558 (0,4–0,63 мм, 2,65–2,70 г/см3) и результаты их 
разложения на дублеты квадрупольного расщепления. транспозиции (м1) 
в железистых филлосиликатах обычно остаются вакантными (Ципурский, 
Дриц, 1984), поэтому каждый дублет является суперпозицией нескольких 
линий гамма-резонансного поглощения от ионов fe3+ и fe2+, которые на-
ходятся в циспозициях (позициях м2) в различных типах окружений ка-
тионами (3al3+, mg2+al3+fe2+, 2fe3+al3+ и далее, всего 20 типов катионных 
окружений как для fe3+, так и fe2+) с близкими величинами квадруполь-
ного расщепления (∆ind). для fe3+ значения ∆ind варьируют в пределах 0–1,4 
мм/с, для fe2+ — 1,2–2,96 мм/с (Dainyak et al., 2004; 2009; 2010; 2013). Значе-
ния интегральных интенсивностей дублетов (sfit), величин их квадруполь-
ного расщепления, а также химических сдвигов (δ) и полуширин линий (г) 
для указанного гсс приведены в табл. 27. отношения fe2+/fe3+, опреде-
ленные методом мессбауэровской спектроскопии, в дебенгдинских гсс 
варьируют в пределах 0,30–0,41, в осорхаятинских — 0,35–0,69. 

ИК-спектроскопия. соотнесение индивидуальных полос поглощения  
в области валентных колебаний он-групп в ик спектрах гсс из пород де-
бенгдинской (обр. 550 (0,4–0,63 мм, 2,75–2,85 г/см3) и осорхаятинской (обр. 
558 (0,4–0,63 мм, 2,65–2,70 г/см3)) свит проведено в соответствии с рекомен-
дациями (Farmer, 1974; Besson, Drits, 1997; Ивановская и др., 2015) и с учетом 
состава октаэдрических катионов в 2:1 слоях (табл. 28, рис. 102, а, б).

в области валентных колебаний он-групп выделяются три широкие 
интенсивные полосы поглощения с максимумами при ~3530 см-1, 3570 см-1 
и 3620 см-1, которые являются результатом наложения индивидуальных по-
лос поглощения катион-он-катион (рис. 102). Первая из перечисленных 
полос (~3530 см-1), представляющая собой суперпозицию полос поглоще-
ния fe2+-oh-fe2+, fe2+-oh-fe3+, fe3+-oh-fe3+, fe2+-oh-mg, fe3+-oh-mg 
и al-oh-fe2+, преобладает в ик-спектрах наиболее железистого гсс — 
глауконита (обр. 550, рис. 102, а). вторая полоса отражает наложение ин-
дивидуальных полос поглощения al-oh-fe3+ , mg-oh-fe3+ (al-oh-fe3+) и 
mg-oh-mg и проявляется в спектрах глауконита в области ~3570 см-1 (обр. 
550, рис. 102, а). в ик-спектре fe-иллита (обр. 558, рис. 102, б) в этой же 
области (~3560 см-1) наблюдается полоса в виде перегиба, представляю-
щая собой наложение индивидуальных полос поглощения al-oh-fe3+, al-
oh-fe3+ (mg-oh-fe3+). в обоих случаях присутствие этой полосы указы-
вает на наличие доменов смешанного состава. третья полоса (~3620 см-1), рис. 100. связь содержаний октаэдрических катионов fe3+ и al3+ (%) в гсс 

дебенгдинской (1) и осорхаятинской (2) свит
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 представляющая собой суперпозицию полос поглощения al-oh-mg и не-
скольких полос al-oh-al, наиболее интенсивна в ик-спектре fe-иллита 
(обр. 558, рис. 102, б), который содержит самое большое количество al по 
сравнению с глауконитом дебенгдинской (обр. 550) свиты. Формульные 
единицы, рассчитанные по результатам разложения ик-спектров на ин-
дивидуальные полосы поглощения, приведены в табл. 29 и хорошо согла-
суются с кристаллохимическими формулами изученных гсс. 

Теоретические расчеты характера распределения октаэдрических кати-
онов в структуре ГСС на разных стадиях формирования минерала. модели-
рование распределения октаэдрических катионов и сопоставление экс-
периментальных мессбауэровских и ик-спектров с расчетными данными 
позволяют оценить тип распределения катионов в октаэдрической сетке 
гсс, который отражает ту или иную стадию формирования (преобразо-
вания) этого минерала. для изученных гсс рассматривались три модели: 
(1) неупорядоченного распределения октаэдрических катионов (модель 1), 
свойственного доглауконитовой стадии существования глинистой матри-
цы, (2) «доменно-упорядоченного» распределения октаэдрических катио-
нов (модель 2), отражающего стадию формирования «зрелого» гсс и (3) 
«переупорядоченного» распределения октаэдрических катионов (модель 
3), отражающего стадию преобразования «зрелого» гсс на постдиаге-
нетическом этапе формирования пород. Переупорядочение в структуре 
осорхаятинских гсс на постдиагенетическом этапе (модель 3) было вы-
звано процессом алюминизации минералов: замещением октаэдрических 
катионов fe3+, fe2+ и mg2+ катионом al3+ (Ивановская и др., 2017), а также 
частичным окислением fe2+ до fe3+. результаты сопоставления экспери-
ментально полученного мессбауэровского спектра с теоретическими для 
гсс из двух рассматриваемых свит: дебенгдинской (глауконит, обр. 550)  
и осорхаятинской (fe-иллит, обр. 558) — показаны на рис. 103. наилучшее 
согласие теоретического и экспериментального спектров для гсс дебенг-
динской свиты, определяемое значением величины r, наблюдается в том 
случае, когда теоретический спектр построен в соответствии с моделью 2. 
для изученного гсс в табл. 28 указаны количества катионных пар, связан-
ных через он-группу, которые получены по данным икс и по результатам 
теоретического расчета характера распределения октаэдрических катионов 
на основе данных о химическом составе и результатов мессбауэровской 
спектроскопии. установленные количества катионных пар, полученные 
по данным икс и по результатам расчетов, находятся в хорошем согласии 
друг с другом. Это говорит о правомерности выбора модели 2, отражающей 
структуру «зрелого» минерала, сформированного на стадии раннего диа-
генеза, и пригодности изученных гсс для оценки возраста вмещающих 

рис. 101. мессбауэровские спектры гсс дебенгдинской (а) и осорхаятинской (б) свит 
и результаты их разложения
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рис. 102. результаты разложения ик-спектров гсс дебенгдинской (а) 
 и осорхаятинской (б) свит в области валентных колебаний он-групп

рис. 104. неупорядоченные (а, в), «доменно-упорядоченные» (б, г) и 
«переупорядоченное» (д) распределения октаэдрических катионов в гсс дебенгдинской 

(а, б) и осорхаятинской (в, г, д) свит, полученные в результате моделирования.
1 — домены, образующиеся в результате сегрегации преимущественно al; 2 — домены, 
в которых нет преобладания какого-либо катиона; 3 — домены, образующиеся в резуль-

тате сегрегации преимущественно fe3

рис. 103. сопоставление модельного и экспериментального мессбауэровского 
спектров для гсс дебенгдинской (а, б) и осорхаятинской (в, г, д) свит
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отложений. для гсс осорхаятинской свиты наилучшее согласие теорети-
ческого и экспериментального спектров наблюдается в том случае, когда 
теоретический спектр построен в соответствии с моделью 3, отражающей 
постдиагенетические процессы преобразования минерала. на рис. 104 по-
казан характер распределения октаэдрических катионов в тех же образцах 
для моделей 1, 2 и 3. в процессе упорядочения количество однородных 
окружений возрастает на стадии диагенеза (табл. 30). в случае гсс дебенг-
динской свиты это приводит к сегрегации изовалентных катионов и фор-
мированию доменов преимущественно железистого и смешанного состава 
(рис. 104, б). в случае с гсс осорхаятинской свиты упорядочение катион-
ного распределения (модель 2) приводит к увеличению доли однородных 
окружений и к формированию преимущественно алюминиевых доменов 
с равномерным распределением катионов fe3+, fe2+ и mg2+ в пределах этих 
доменов, а также доменов смешанного состава (рис. 104, г), что не согла-
суется с данными мессбауэровской спектроскопии (рис. 104, г). в рамках 
модели 3 перераспределение катионов возникает после воздействия вто-
ричных процессов алюминизации и окисления железа на некоторую диа-
генетическую доменно-упорядоченную структуру, что приводит формиро-
ванию преимущественно доменов алюминиевого и смешанного состава, 
но, кроме того, в октаэдрической сетке также можно наблюдать реликты 
доменов железистого состава. такой характер распределения катионов  
в структуре осорхаятинского гсс (рис. 104, д) лучше всего согласуется  
с данными мессбауэроской (рис. 103, г) и ик-спектроскопии (табл. 28).

Rb-Sr и K-Ar систематика изученных образцов. rb-sr и K-ar аналитиче-
ские данные для изученных гсс и строматолитового известняка из дебенг-
динской свиты приведены в табл. 31.

дебенгдинская свита. Параметры линии регрессии в координатах 
87rb/86sr — 87sr/86sr, построенной по точкам 11 образцов гсс (табл. 31)  
и строматолитового известняка (обр. 563/4), статистически отвечают мо-
дели 4 макинтайра (McIntyre et al., 1966) и соответствуют возрасту 1265±12 
млн лет и первичному отношению 87sr/86sr, равному 0,7056±0,0079 (рис. 
105, а). разброс точек относительно аппроксимирующей линии превышает 
аналитическую погрешность (скво = 5,4), а соответствие полученной за-
висимости модели 4 подразумевает, во-первых, некоторую неоднородность 
первичного изотопного состава sr в изученном материале и, во-вторых, 
возможную частичную постдиагенетическую миграцию компонентов rb-
sr системы из проанализированных образцов (McIntyre et al., 1966, Шуко-
люков и др., 1974). однако значительное количество изученных образцов 
наряду со значением первичного отношения 87sr/86sr, в пределах погреш-
ности измерения совместимого с величиной 87sr/86sr в среднерифейской 

рис. 105. rb — sr диаграммы для гсс дебенгдинской (а) и осорхаятинской (б) свит. 
1 — минеральные фракции гсс, не подвергавшиеся обработке раствором 1n hcl (ла-
бораторному выщелачиванию); для фракций гсс, обработанных раствором 1n hcl: 

2 — остаток от выщелачивания; 3 — кислотная вытяжка; 4 — известняк
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морской воде (Кузнецов и др., 2014), дает основания полагать, что в обсуж-
даемом случае мы имеем дело с датированием реального геологического 
(геохимического) события, и это событие хронологически было весьма 
близким к раннему диагенезу дебенгдинских осадков. в пользу такого вы-
вода говорит и анализ изотопной систематики тонкодисперсных смешан-
нослойных иллит-смектитов из дебенгдинских аргиллитов (Горохов и др., 
2006), датирующий стадию катагенеза погружения этих осадков в интерва-
ле 1211–1272 млн лет назад. вычисленный rb-sr возраст, равный 1265±12 
млн лет, согласуется со средним значением K-ar возраста дебенгдинских 
гсс (1284±9 млн лет). 

осорхаятинская свита. в координатах 87rb/86sr — 87sr/86sr аппроксими-
рующая линия, построенная по точкам  четырех необработанных фракций 
гсс (табл. 31), одному образцу гсс, подвергшемуся обработке раствором 
1n hcl и одной кислотной вытяжке, полученной в результате этой проце-
дуры, отвечает возрасту ~1250 млн лет (рис. 105, б). разброс точек относи-
тельно этой линии превышает аналитическую погрешность (скво = 5,9). 
Полученная эрохрона статистически соответствует модели 3 (McIntyre et 
al., 1966) и подразумевает постдиагенетическую миграцию компонентов 
rb-sr системы из изучаемых образцов. на возможность такого перерас-
пределения указывает и гетрогенность химического состава в пределах од-
ного зерна гсс. При построении 87rb/86sr — 87sr/86sr зависимости были 
использованы два параллельных определения для двух навесок из обр. 558. 
различия в полученных отношениях 87rb/86sr в этих двух опытах превыша-
ют аналитическую ошибку, также указывая на гетерогенность состава из-
учаемых зерен. Полученная rb-sr датировка (1254±25 млн лет) в пределах 
погрешности согласуется со средним значением K-ar возраста осорхаятин-
ских гсс (1282±17 млн лет). 

4.1.3. заключение

1. глобулярная форма и более крупный размер зерен слоистых сили-
катов глауконит-иллитового ряда по сравнению с обломочными зернами 
кварца и полевого шпата в изученных породах дебенгдинской и осорхая-
тинской свит указывают на аутигенное образование гсс. довольно высо-
кое содержание K2o (≥ 7,6 %) и небольшое количество смектитовых слоев 
(до 10–20  %) в структуре изученных минералов свидетельствуют о «зре-
лости» изучаемых гсс и позволяют предполагать отсутствие в их составе 
унаследованных радиогенных изотопов 40ar и 87sr. 

в гсс дебенгдинской свиты вариации содержаний si, al, fe, mg и K по 
профилям в зернах не превышают ±1  %, что указывает на гомогенность 

их химического состава в пределах разрешающей способности анализатора 
микрозонда (6 мкм). возможные неоднородности меньшего масштаба, об-
условленные наличием доменов или микрокристаллов различного состава, 
не могут быть обнаружены в рамках применяемого методического подхода. 
в то же время отрицательная корреляция содержаний изоморфных катио-
нов fe3+ и al3+ в гсс из дебенгдинской свиты может быть свидетельством 
присутствия как микрокристаллов, так и доменов определенного состава. 
в гсс осорхаятинской свиты вариации содержаний si, al, fe, mg и K по 
профилям в зернах колеблются в пределах 3‒4 %, указывая на гетероген-
ность состава глобул, зональный характер которой в некоторых зернах яв-
ляется следствием структурных перестроек в гсс на постдиагенетическом 
этапе формирования отложений.

2. анализ результатов моделирования распределения октаэдрических 
катионов в структуре гсс дебенгдинской и осорхаятинской свит приводит 
к выводу, что наиболее предпочтительной моделью для гсс дебенгдинской 
свиты является модель «доменно-упорядоченного» распределения, воз-
никшего на заключительной стадии формирования «зрелого» гсс (этапе 
раннего диагенеза вмещающих осадков), тогда как для гсс осорхаятин-
ской свиты предпочтительна модель «переупорядоченного» распределе-
ния, возникшего на постдиагенетическом этапе преобразования гсс. 

в рамках принятой концепции формирования гсс, структурное пре-
образование на стадии раннего диагенеза должно было сопровождаться 
изгнанием унаследованных из доглауконитовой матрицы радиогенных 
изотопов 87sr и 40ar и установке «радиоактивных часов» глауконита на 
ноль, а на постдиагенетической стадии — частичной или полной потерей 
накопленных со времени раннего диагенеза 87sr и 40ar и соответствующим 
«омоложением» датировок. таким образом, моделирование распределения 
октаэдрических катионов в структуре гсс в сочетании с мессбауэровским 
и ик-спектроскопическим изучением позволяет в разных случаях оценить 
пригодность этих минералов для получения информации либо о возрасте 
раннего диагенеза изученных осадочных пород, либо об их постдиагенети-
ческом преобразовании. 

3. rb-sr и к-ar датировки (соответственно 1265±12 и 1284±22 млн лет) 
гсс дебенгдинской свиты фиксируют возраст раннего диагенеза вмеща-
ющих осадков, который близок к возрасту накопления отложений свиты 
и поэтому имеет стратиграфическое значение. rb-sr и к-ar датировки 
гсс осорхаятинской свиты (1250‒1280 млн лет) указывают на время бо-
лее поздних постдиагенетических событий, сопровождавшихся частичной 
(или полной) потерей накопленных со времени раннего диагенеза радио-
генных 87sr и 40ar.
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авторы благодарят о.  в. яковлеву, предоставившую данные мессба-
уэровской спектроскопии и сведения о содержании 40ar в образцах гсс, 
о. в.доржиеву за ик-спектроскопические исследования гсс, к. а. сте-
панову за проведение полного силикатного микроанализа, о.  л.  галан-
кину за помощь при выполнении микрозондовых исследований, а также  
е. в. Покровскую за рентгеновские исследования минералов.

4.2. проблема датирования Эклогитов северо-
западной части беломорского подвижного пояса

Эклогиты в пределах беломорского подвижного пояса (бПП) были от-
крыты сравнительно недавно (Володичев и др., 2004; Konilov et al., 2004; Щи-
панский и др., 2005). Первые результаты геохронологических исследований 
(Володичев и др., 2004; Mints et al., 2010) определили для эклогитов северо-
западной части бПП и района гридино архейский возраст около 2,72–2,87 
млрд лет, что сразу сделало их уникальными, поскольку до этого в мире не 
были известны коровые эклогиты древнее 2,0 млрд лет (Möller et al., 1995). 
соответственно, находка столь древних эклогитов инициировала суще-
ственные изменения в геодинамических реконструкциях развития земной 
коры в раннем докембрии. однако практически сразу были высказаны се-
рьезные сомнения в корректности оценок времени эклогитового метамор-
физма в пределах Фенноскандинавского щита (Митрофанов, 2009; и др.). 
датирование высокобарического метаморфизма является одной из сложных 
задач геохронологии, особенно для докембрийских пород с полиметамор-
фической историей. учитывая это, достоверность установления возраста 
эклогитов бПП требует крайне тщательного, всестороннего анализа с при-
влечением современных, наиболее прецизионных методов исследования. 
данный раздел посвящен определению возраста эклогитов северо-западной 
части бПП путем применения комплекса методов датирования в сочетании 
с использованием данных по распределению редких и редкоземельных эле-
ментов в породообразующих и акцессорных минералах. 

фактический материал и методы исследования. в основу исследования 
положен фактический материал, собранный авторами в ходе полевых се-
зонов 2009–2013 гг. состав минералов главным образом исследовался на 
сканирующем электронном микроскопе Jeol-Jsm-6510la с энергоди-
сперсионным спектрометром Jed-2200 (Jeol) в иггд ран (аналитик 
о.  л. галанкина). определение содержания редких и редкоземельных 
элементов в минералах проведено методом sIms на ионном микрозонде 
cameca Ims-4f (яФ Фтиан, аналитики с. г. симакин и е. в. Потапов). 
локальное датирование циркона u-Pb методом выполнено на ионном ми-

крозонде shrImP-II в Ции всегеи. гранатовая lu-hf геохронометрия 
проведена методом mc-IcP-ms на приборе finnigan neptune (институт 
им. Штейнманна в бонне, аналитик д. хервартц). sm-nd геохронометрия 
проведена методом tIms на приборе finnigan triton (иггд ран, аналитик 
е. с. богомолов). 

геологическая характеристика. район работ, в рамках которого иссле-
довались эклогиты, эклогитоподобные породы и ассоциирующие с ними 
базит-ультрабазиты, находится в пределах енского сегмента (ранний…, 
2005) северо-западной части беломорского подвижного пояса на границе 
с лапландским гранулитовым комплексом на юго-западе кольского полу-
острова. 

в кольском регионе эклогиты («породы, состав которых близок к экло-
гитовому») были впервые обнаружены и описаны н. г. судовиковым (1936) 
в центральной части нявка-тундры. он считал их промежуточными между 
метаморфизованными габбро и гранулитами породами. л. а. Прияткиной 
и е.  в.  Шарковым (1979) эклогиты были выявлены в пределах сальных 
тундр в гранулитах. в районе проливов узкая и Широкая салма оз. бабин-
ская имандра были изучены эклогиты (Япаскурт, Плечов, 2004; Konilov et 
al., 2004; Щипанский и др., 2005), получившие по месту находки название 
салминские. в дальнейшем увеличивалось количество находок эклогитов 
в виде тел различного размера, формы и степени амфиболизации, прости-
рающихся более чем на 50 км в северо-западном направлении в северной 
части беломорского подвижного пояса (Розен и др., 2008). количество тел 
эклогитов в данном районе может исчисляться несколькими сотнями (Щи-
панский и др., 2005; 2007; 2012а). в. и. Пожиленко (2013) также был сделан 
вывод о широком распространении подобных эклогитов и апоэклогитовых 
пород с различной степенью изменения в енском сегменте беломорского 
подвижного пояса. 

Породы современного эрозионного среза района представлены двумя 
ассоциациями (Скублов и др., 2011б): биотитовые глиноземистые гнейсы 
и гранитогнейсы тоналит-трондьемит-гранодиоритового (ттг) соста-
ва, относящиеся к неоархею с возрастом около 2,8 млрд лет (Щипанский 
и др., 2012б), с редкими интрузиями гранитоидов; ассоциация базит-уль-
трабазитовых пород, включающая амфиболиты, гранатовые амфиболи-
ты, эклогиты и апоэклогитовые гранат-клинопироксеновые амфиболиты  
и более молодые (протерозойские) интрузии базитов (коронарные мета-
габбро, метагаббро-нориты, т.н. «друзиты»). базит-ультрабазитовые поро-
ды, гранатовые амфиболиты (апоэклогиты) и метаультрабазиты формиру-
ют плаcтовые тела размером до 500 × 5000 м (Щипанский и др., 2005; Минц, 
Конилов, 2011; Скублов и др., 2011б) и эллипсоидно-линзовидные массивы 
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габбро-амфиболитов и метагаббро-норитов (Скублов и др., 2011б). мета-
ультрабазиты, в отличие от метабазитов, проявлены значительно в мень-
шей степени и залегают в виде маломощных линз (до 3 м) и небольших 
будин. геологические наблюдения позволяют выделить «полосу» метаба-
зитов шириной до 20–30 км, содержащую тела эклогитов и протягиваю-
щуюся в сЗ-З направлении: имандра (воче-ламбина) — узкая и Широкая 
салма — карьер куру-ваара (Скублов и др., 2011б). реперными объектами 
для исследования эклогитов енского сегмента беломорского подвижного 
пояса являются местонахождения узкая и Широкая салма и карьер куру-
ваара в силу хорошо просматриваемых взаимоотношений пород в стенках 
выемок вдоль дорог и карьера.

основой для данной публикации явились исследования в карьере ке-
рамических пегматитов куру-ваара. вмещающие породы, обнажающиеся  
в стенках уступов карьера куру-ваара, представлены в основном мигмати-
зированными биотитовыми и амфибол-биотитовыми гнейсами ттг серии 
архейского возраста (Gorbunov et al., 2014; и др.); в незначительной степени 
в карьере также представлены высокоглиноземистые гнейсы (Balagansky 
et al., 2014; 2015), как и в целом в северо-западной части бПП. Эклогиты 
 в карьере куру-ваара, слагающие центральные наименее измененные ча-
сти будин апоэклогитовых гранатовых амфиболитов, подразделяются на 
«северные» и «южные» эклогиты (Щипанский и др., 2012а; 2012б), исходя из 
петрологических и геохимических особенностей пород; однако указывае-
мые различия не столь значительны и выделение данных типов эклогитов, 
по существу, весьма условно. будины амфиболитов, эклогиты основного 
состава, слагающие ядерные части будин гранатовых амфиболитов, а так-
же тела эклогитоподобных метаультрабазитов («пиклогиты» в (Розен и др., 
2008; Mints et al., 2014a; 2014b; и др.); «гранат-амфибол-клинопироксеновые 
кристаллосланцы» в данной работе) занимают одинаковое структурное по-
ложение и деформированы согласно с вмещающими гранитогнейсами ттг 
серии (Розен и др., 2008; Щипанский и др., 2012а; Gorbunov et al., 2014; и др.). 
возраст магматического протолита будинированных базитовых эклогитов 
и, по-видимому, эклогитоподобных метаультрабазитов оценивается как 
мезоархейский (Скублов и др., 2010а; 2011б) или мезонеоархейский (Щипан-
ский и др., 2012б).

исходя из данных структурного анализа и геологических наблюдений 
при использовании локального u-Pb датирования по цирконам, возраст 
эклогитового метаморфизма будинированных базитов карьера куру-ва-
ара группой исследователей был определен как мезонеоархейский (Щи-
панский и др., 2012б; Balagansky et al., 2014; 2015; Gorbunov et al., 2014). u-Pb 
датирование циркона, в совокупности с локальным изучением геохимии 

цирконов, позволило установить, что архейские датировки соответствуют 
возрасту магматического протолита эклогитов, образование которых про-
изошло в палеопротерозое около 1,9 млрд лет назад (Скублов и др., 2010а; 
2011б; Мельник и др., 2013; 2014), что подтверждается результатами датиро-
вания этих пород различными геохронологическими методами, рассмо-
тренными ниже. 

деформированная дайка коронарного оливинового габбро-норита в ка-
рьере куру-ваара занимает секущее положение к вмещающим ттг гней-
сам, в отличие от описанных более древних базит-ультрабазитовых пород. 
оливиновый метагаббро-норит характеризуется коронарной структурой  
и относится к палепротерозойскому комплексу лерцолит-габбро-норитов 
с возрастом 2,40–2,45 млрд лет (Lobach-Zhuchenko et al., 1998), широко рас-
пространенному в пределах бПП (Степанов, 1981). более древний, нежели 
1,9 млрд лет, магматический возраст оливинового габбро-норита в карьере 
куру-ваара, «отсутствие» следов преобразования породы в условиях экло-
гитовой фации метаморфизма, а также описанные выше различия с буди-
нированными эклогитами в структурном положении позволили исполь-
зовать дайку габбро-норитов в качестве геологического доказательства 
архейского возраста эклогитового метаморфизма (Щипанский и др., 2012а; 
Balagansky et al., 2014; 2015; Slabunov et al., 2013). однако нами в этой дайке 
были установлены следы эклогитизации с возрастом около 1,9 млрд лет, 
рассмотренные далее в работе.

в карьере куру-ваара широко представлены керамические пегматиты, 
являющиеся жильными телами северо-западного простирания, которые 
залегают кулисообразно с резкими секущими границами (Скублов и др., 
2011б). Пегматиты прорывают тела апоэклогитовых гранат-клинопирок-
сеновых амфиболитов, определяя нижний предел времени эклогитового 
метаморфизма. 

особенности состава эклогитов и ассоциирующих пород. в пределах рай-
она исследования наблюдается значительное количество тел эклогитов  
с различной степенью проявления наложенной амфиболизации (с преоб-
разованием в апоэклогитовые амфиболиты). наименее измененные раз-
ности тяготеют к центральным частям апоэклогитовых тел и представля-
ют собой симплектитовые эклогиты с содержанием первичного омфацита 
лишь в качестве реликтового минерала — индикатора эклогитовой фации 
метаморфизма. данные породы на контакте с вмещающими ттг гнейсами 
сильно амфиболизируются, а зачастую — полностью замещаются апоэкло-
гитовыми гранат-клинипироксеновыми амфиболитами. Помимо симплек-
титовых эклогитов основного состава (Скублов и др., 2011б), стоит выде-
лить метаультрабазитовые породы, представленные эклогитоподобными  
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гранат-амфибол-клинопироксеновыми кристаллосланцами («пиклогиты» 
в (Розен и др., 2008; Щипанский и др., 2012а; 2012б; Mints et al., 2014a; и др.); 
«Grt-hbl-aug клинопироксениты» в (Скублов и др., 2011б)), залегающими 
в виде будин и имеющими то же структурное положение, что и будины 
апоэклогитовых амфиболитов, симплектитовых эклогитов. из особен-
ностей таких пород стоит отметить отсутствие в них кварца, плагиоклаза  
и омфацита. другие породы в пределах района исследования, относящиеся 
к базит-ультрабазитовой ассоциации, — будинированные тела клинопи-
роксеновых амфиболитов, возможно, являющихся конечным продуктом 
преобразования симплектитовых эклогитов при амфиболизации с исчез-
новением граната и реликтовым клинопироксеном, или в минеральном 
составе которых (амфиболитов) условия эклогитового метаморфизма по 
какой-либо причине не были отражены (Gorbunov et al., 2014).

все вышеописанные породы деформированы вместе с вмещающими 
их ттг гнейсами и являются наиболее древними базит-ультрабазитовыми 
породами в данном районе с мезоархейским возрастом их магматического 
протолита (например, Скублов и др., 2011б; Щипанский и др., 2012б; Gorbunov 
et al., 2014). 

более молодые метабазиты представлены телами (дайками) коронарных 
оливиновых габбро-норитов (метагаббро-норитов, «друзитов») (Егорова, 
Степанова, 2012; Lobach-Zhuchenko et al., 1998; Slabunov et al., 2013; и др.), 
которые относятся к комплексу палеопротерозойских лерцолит-габбро-
норитов, широко распространенных в пределах бПП (Stepanova, Stepanov, 
2010; и др.). в подтверждение более древнего возраста магматического об-
разования описанных выше базит-ультрабазитов стоит отметить, что дай-
ка коронарного оливинового габбро-норита, в отличие от них, в карьере 
куру-ваара занимает секущее положение по отношению к структурам 
вмещающих гнейсов (Щипанский и др., 2012а; Balagansky et al., 2014; 2015). 
метаморфическая история метагаббро-норитов данного региона просле-
живается, начиная с образования коронарных структур и заканчивая пол-
ным превращением в гранатовые амфиболиты.

таким образом, в северо-западной части бПП установлено два разно-
возрастных типа пород основного состава, претерпевших метаморфизм  
в условиях эклогитовой фации, — протерозойские дайки габбро-норитов 
и будинированные тела архейских базитов. Этот факт, вкупе с геологиче-
скими наблюдениями, указывает на единый этап метаморфизма эклогито-
вой фации, более поздний в сравнении с палеопротерозойским возрастом 
магматического протолита оливиновых метагаббро-норитов. установлено, 
что ретроградное преобразование эклогитов в апоэклогитовые амфиболи-
ты происходило в условиях открытой системы. При этом амфиболизация 

эклогитов протекала с обогащением породы lree, mree, rb, ba, th, nb 
и обеднением mg и cr. Процесс гранатизации эклогитов также протекал 
в условиях открытой системы с обогащением породы fe, ti, V и обедени-
ем ni, cr, mg, ba (Мельник, 2015). отсутствие омфацита (индикаторного 
минерала эклогитовой фации метаморфизма) в эклогитоподобных гра-
нат-амфибол-клинопироксеновых кристаллосланцах (эклогитоподобных 
метаультрабазитах), занимающих то же структурное положение, что и бу-
динированные тела симплектитовых эклогитов, обусловлено низким со-
держанием na2o в породе. 

в северо-западной части беломорского подвижного пояса установле-
но два типа разновозрастных базитовых пород, испытавших метаморфизм  
в условиях эклогитовой фации, — протерозойские дайки оливиновых габ-
бро-норитов и будинированные тела архейских базитов. в протерозойских 
метагаббро-норитах северо-западной части бПП нами впервые установ-
лен омфацит (XJd до 31 %), присутствующий в составе реакционных корон 
(рис. 106). неполная (незавершенная) эклогитизация оливиновых габбро-
норитов обусловлена относительно «сухим» характером породы, лими-
тирующим количество флюида, без которого полное превращение мета-
базита в эклогит невозможно (Кориковский, 2005; 2009; John et al., 2004).  
в архейских метабазитах омфацит (XJd до 25–30 %) находится в основной 
ткани породы. для наименее измененных будинированных симплектито-
вых эклогитов по составу микровключений в порфиробластах граната был 
установлен минеральный состав протолита — габбро-норит.

составы минералов из апоэклогитовых пород (гранатита и амфиболита) 
подтверждают сделанные ранее выводы о неизохимическом характере пре-
образования эклогита с обогащением при амфиболизации породообразу-
ющих минералов lree, mree, nb и обеднением mg и cr; обогащением 
при гранатизации породообразующих минералов fe, ti, V и обеднением 
mg и cr. наиболее крупные гранаты из симплектитового эклогита (обр. 
46) и, следовательно, имеющие наиболее длительную ростовую эволюцию 
(Кориковский, 2009), характеризуются проградной ростовой зональностью 
как по главным, так и по редкоземельным элементам. Зональность граната 
из симплектитового эклогита выражается в увеличении содержания Prp от 
центра к краю и концентрацией hree в ядрах граната.

4.2.1. датирование эклогитов

изотопно-геохимическое исследование цирконов. для определения воз-
раста эклогитов u-Pb методом главным образом используют акцессорные 
u-содержащие минералы этих пород (рутил, апатит, циркон, монацит). 
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Перечисленные минералы имеют разную температуру закрытия u-Pb си-
стемы, что позволяет при их комплексном датировании определить тренд 
остывания комплекса (например, Скублов и др., 2010б; 2013а). основным 
акцессорным минералом, применяемым для определения возраста эклоги-
тов, является циркон, что определено рядом особенностей этого минерала. 

Циркон — наиболее часто используемый в u-Pb геохронологии мине-
рал, что обусловлено его как механической, так и химической устойчиво-
стью в различных геологических процессах; способностью расти и/или пе-
рекристаллизовываться в широком диапазоне условий (от магматических 
до метаморфических) (Whitehouse, Platt, 2003); присутствием практически 
во всех типах горных пород (Belousova et al., 2002); высокой температурой 
закрытия u-Pb системы, значение которой превышает 900  °c (Lee et al., 
1997). Цирконы, в особенности цирконы метаморфических комплексов, 
зачастую имеют гетерогенное строение (в пределах одного зерна), наибо-
лее отчетливо различимое в катодолюминесценции (cl) (Corfu et al., 2003; 
Hoskin, Schaltegger, 2003). При этом разные домены циркона, отвечающие 
различным геологическим процессам (например, магматическому и ме-
таморфическому), при изучении in situ, часто показывают не только не-
одинаковые значения u-Pb возраста, но и кардинально различающиеся 
особенности распределения редких элементов (Hoskin, Schaltegger, 2003; 
Rubatto, 2002; и др.).

большое количество накопленных к настоящему времени аналити-
ческих данных по геохимии цирконов позволили установить основные 
геохимические особенности цирконов магматического генезиса, которые 
заключаются в сильно дифференцированном спектре распределения ред-
коземельных элементов c увеличением от lree к hree, наличии ярко 
выраженных положительной ce-аномалии и отрицательной eu-аномалии 
(Скублов и др., 2012; Hoskin, Schaltegger, 2003; Rubatto, 2002; Hanchar, van 
Westrenen, 2007; и др.). содержание ree в магматических цирконах варьи-
рует от нескольких десятков г/т до сотен и более (Hanchar, van Westrenen, 
2007); ree (в особенности hree) при кристаллизации из расплава яв-
ляются высокосовместимыми по отношению к циркону, что обусловлено 
близкими значениями ионных радиусов ree3+ (особенно hree, а также 
ce4+) и Zr4+ (Hanchar, van Westrenen, 2007); магматические цирконы также 
обогащены другими несовместимыми элементами со значениями ион-
ных радиусов, близкими к таковому у Zr, как, например, y, hf, P, u. изо-
морфное вхождение ree в структуру циркона происходит по т. н. «ксено-
тимовому» типу: (ree3+,y3+)+P5+→Zr4++si4+ (Hanchar, van Westrenen, 2007; 
Hoskin, Schaltegger, 2003; и др.). отрицательная eu-аномалия объясняет-
ся совместным ростом циркона с полевыми шпатами (главным образом  

рис. 106. реакционные взаимоотношения минералов в коронарном габбро-
норите (обр. 38.) из карьера куру-ваара, образованные при эклогитизации. 

Показано формирование между магматическими ортопироксеном и битовнитом 
омфацитсодержащих коронарных структур без граната (а) и гранатсодержащих (б)
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плагиоклазом) (Rubatto, 2002). также для магматических цирконов харак-
терна осцилляционная ростовая зональность, отчетливо различимая в ка-
тодолюминесценции по чередованию параллельных светлых и черных бо-
лее урансодержащих полос (Hoskin, Schaltegger, 2003; Corfu et al., 2003). 

одним из главных геохимических критериев, позволяющих определить 
условия генезиса циркона, является величина th/u отношения (Belousova 
et al., 2002; Corfu et al., 2003; Hoskin, Schaltegger, 2003; Rubatto, 2002). магма-
тические цирконы имеют повышенное th/u отношение со значениями, 
обычно больше 0,5 (Hoskin, Schaltegger, 2003). результаты изучения геохи-
мических особенностей цирконов из различных типов магматических по-
род показали, что величина th/u отношения в цирконах магматического 
генезиса, обычно варьируя в пределах 0,1–1, может достигать и 100–1000  
в цирконах из щелочных пород (Belousova et al., 2002). 

общепризнанной отличительной чертой метаморфических цирконов 
является пониженная величина th/u отношения, значения которой, как 
правило, меньше 0,1 (Rubatto, 2002), чаще всего находясь на уровне ~0,01 
(Hoskin, Schaltegger, 2003). При этом природа такого низкого th/u от-
ношения остается не вполне ясной и зачастую объясняется спецификой 
метаморфического флюида. стоит отметить, что цирконы из метаморфи-
ческих пород, в качестве исключения из правил, могут характеризоваться 
также и повышенными (больше 0,1) значениями th/u отношения (Harley 
et al., 2007).

еще одной характерной чертой метаморфических цирконов, по срав-
нению с магматическими, является редуцирование положительной ce-
аномалии и отрицательной eu-аномалии, понижение общего уровня 
ree (Скублов и др., 2012). совместная кристаллизация с гранатом в отсут-
ствии плагиоклаза в условиях эклогитовой фации приводит к понижению 
уровня hree в цирконе и исчезновению отрицательной eu-аномалии 
(Rubatto, 2002).

в отличие от цирконов из эклогитов, образование которых происходит 
при участии флюида, гранулитовые цирконы кристаллизуются в услови-
ях равновесия с расплавом, образовавшемся при частичном плавлении  
в условиях высокотемпературного метаморфизма (Rubatto, 2002; Rubatto, 
Hermann, 2003). следствием этого является сходство особенностей рас-
пределения редких элементов в гранулитовых и магматических цирконах; 
единственное отличие — низкое (как правило, меньше 0,1) th/u отноше-
ние в первых (Rubatto, 2002). 

с. г. скубловым с коллегами (2012), с целью определения общих зако-
номерностей состава цирконов из эклогитов, были обобщены результаты 
~900 локальных геохимических анализов цирконов из различных эклоги-

товых комплексов мира, результатом чего послужило установление типо-
морфных геохимических особенностей цирконов, образованных в услови-
ях эклогитовой фации, вне зависимости от состава протолита и величины 
давления (рис. 107). таким образом, можно выделить следующие особен-
ности геохимии «эклогитовых» цирконов (Скублов и др., 2012): аномально 
пониженное содержание th, где оно в среднем составляет 3 г/т, при том что 
в цирконах различного генезиса содержание th доходит до 1000 г/т (Harley, 
Kelly, 2007), что приводит к низкому th/u отношению (на уровне 0,0n,  
в среднем 0,03); пониженное содержание всего спектра ree (в среднем до 
уровня 22 г/т), в особенности lree (обычно менее 2 г/т); пониженное со-
держание y, u, P (в среднем 34, 100 и 41 г/т соответственно); спектр рас-
пределения ree отличается четко выраженным пологим распределением 
hree, отсутствием или слабо выраженной отрицательной eu-аномалией 
и значительно редуцированной, в сравнении с магматическими цирко-
нами, положительной ce-аномалией (значение ce/ce* — в среднем 11), 

рис. 107. сравнение спектров распределения ree в цирконах свекофеннского 
возраста из эклогитов бПП с эклогитовыми цирконами комплексов мира. 

обобщенный спектр распределения ree в цирконах из эклогитов различных 
комплексов мира по (Скублов и др., 2012). содержание ree в пределах квантилей 

5 и 95 % (90 % анализов из 877) закрашено светло-серым цветом; содержание 
ree в пределах квартилей 25 и 75 % (половина анализов из 877) — темно-серым 

соответственно
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а также «корытообразным» провалом в области nd, который может до-
ходить до появления отрицательной nd-аномалии; повышенное, отно-
сительно магматических цирконов, содержание hf (в среднем 11 400 г/т). 
Причины проявления таких особенностей состава эклогитовых цирконов 
частично обусловлены кристаллизацией совместно с гранатом (пониже-
ние содержания hree) в отсутствии плагиоклаза (при этом отрицательная 
eu-аномалия не наблюдается) (Скублов и др., 2012; Rubatto, 2002), однако 
не могут быть полностью объяснены только спецификой минерального со-
става пород эклогитовой фации (в которых, например, плагиоклаз может  
и присутствовать) (Кориковский, 1998; Кориковский и др., 1997; Скублов и др., 
2012; Carswell, 1990). По-видимому, важную роль в данном случае также 
играет специфика флюидного режима эклогитового метаморфизма, обе-
спечивающего транспорт высокозарядных элементов (Скублов и др., 2012). 

Цирконы и домены зерен циркона из различных эклогитовых ком-
плексов, образовавшиеся на пике метаморфизма в условиях эклогитовой 
фации, что доказывается присутствием в них в виде включений соответ-
ствующих индекс-минералов (коэсит, омфацит, гранат), также обладают 
вышеперечисленными геохимическими особенностями (например, Cheng 
et al., 2012; Liu et al., 2008; 2011; 2012), что указывает на правомочность при-
менения установленных в (Скублов и др., 2012) геохимических критериев 
для выявления цирконов именно эклогитового генезиса.

таким образом, без исследования геохимии цирконов невозможна кор-
ректная интерпретация результатов u-Pb датирования, соотнесение полу-
ченных датировок с соответствующими геологическими условиями. та-
кой подход особенно важен для древних метаморфических комплексов со 
сложной историей, в том числе и для эклогитов беломорского подвижного 
пояса.

Симплектитовый эклогит (обр. 46). Зерна циркона, выделенные из 
наименее измененного симплектитового эклогита (обр. 46), как правило, 
изометричны, их форма ближе к округлой с неровными границами. в про-
ходящем свете они все практически бесцветны, размер их варьирует от 50 
до 200 мкм. При рассмотрении в катодолюминесценции (cl) можно раз-
делить все цирконы на две группы (Скублов и др., 2011б): 1) зональные зерна 
с почти черным ядром и светло-серыми каймами мощностью 20–30 мкм; 
2) светло-серые незональные зерна (рис. 108). отличительной особенно-
стью как кайм обрастания, так и зерен светло-серого в cl цвета является 
наличие включений кварца и цоизита (Скублов и др., 2011б), диагностиро-
ванных с помощью спектров комбинационного рассеяния, полученных на 
рамановском спектрометре; данная ассоциация минералов соответствует 
высокобарическим условия ее образования в присутствии флюида (Miller 
et al., 2007). 

светло-серые зерна и оторочки, а также почти черные ядерные части  
в cl циркона образуют два разновозрастных близконкордантных компакт-
ных кластера, через которые можно провести дискордию со значениями 
нижнего и верхнего пересечений 1923±75 и 2865±35 млн лет соответствен-
но (Скублов и др., 2010а) (рис. 109). средневзвешенный 207Pb/206Pb возраст 
светло-серых кайм и зерен циркона составляет 1878±36 млн лет; темных 
ядер — 2879±34 млн лет (Скублов и др., 2011б). лишь одна из измеренных 
точек светло-серой в cl каймы циркона располагается между двумя кла-
стерами со значением 207Pb/206Pb возраста, равным 2586±27 млн лет, что 
может быть объяснено частичной потерей радиогенного Pb, вызванной 
наложением процесса с возрастом ~1,9 млрд лет на цирконы с возрастом 
~2,9 млрд лет, приведшим как к перекристаллизации древних цирконов, 

рис. 108. Фотографии циркона из симплектитового эклогита (обр. 46, а–г)  
и эклогитоподобного гранат-амфибол-клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21, 

д–е) в катодолюминесценции cl (а, в, д) и проходящем свете (б, г, е). Здесь и на 
других рисунках диаметр кратера ионного микрозонда равен ~20 мкм
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так и к образованию оторочек и зерен цирконов новой генерации (Скублов 
и др., 2011б).

следует отметить, что древние архейские центральные части циркона 
и более молодые протерозойские оторочки и зерна также в значительной 
степени отличаются в геохимическом плане (Скублов и др., 2011б) по харак-
теру распределения редких и редкоземельных элементов.

Центральные части циркона, имеющие архейские датировки, характе-
ризуются повышенным th/u отношением, сильно дифференцированным 
спектром распределения ree c увеличением от lree в сторону hree, 
четко выраженными положительной ce-аномалией и отрицательной eu-
аномалией (рис. 110). все вышеперечисленные геохимические особенно-
сти характерны для цирконов магматического происхождения (Belousova et 
al., 2002; Hoskin, Schaltegger, 2003; Скублов и др., 2012; и др.).

о том, что среди архейских цирконов отсутствуют захваченные из дру-
гих пород зерна, можно судить по подобию спектров друг другу и низкому, 
характерному для цирконов из магматических пород основного состава 
(Криволуцкая и др., 2010; Belousova et al., 2002) содержанию hf, которое не 
превышает 6200 г/т для древних, темных в cl, центральных доменов цир-
кона (Скублов и др., 2011б).

вторая группа цирконов и оторочек циркона протерозойского возраста, 
светлых в катодолюминесценции, значительно отличается от более древ-
них центральных частей циркона аномально низким содержанием th, ко-

торое не превышает 1 г/т (0,02–0,37 г/т, по данным shrImP), и низким 
th/u отношением на уровне 0,0n, а также снижением общего уровня ree 
более чем на 2 порядка, которое не превышает 11 г/т, при том что суммар-
ное содержание ree в магматических ядрах варьирует от 351 до 2463 г/т. 
для протерозойских доменов циркона также характерны: редуцирован-
ные ce- и eu-аномалии, плоский профиль распределения hree (на уров-
не 5–10 хондритовых отношений), «корытообразный» провал в области 
lree с появлением отрицательной nd-аномалии, на 2–3 порядка пони-
женное содержание y (не более 26 г/т) и повышенное hf (более 8400 г/т) 
относительно архейских магматических ядер циркона. данные геохимиче-
ские характеристики светлых в cl кайм и зерен циркона протерозойского 
возраста являются типоморфными признаками «эклогитовых» цирконов, 
кристаллизовавшихся совместно с гранатом (Скублов и др., 2012).

Значения температуры для протерозойских доменов циркона, рассчи-
танные по ti-в-цирконе термометру (Watson et al., 2006), находятся в ин-
тервале 630–650 °c, что не противоречит условиям метаморфизма эклоги-
товой фации (например, Бушмин, Глебовицкий, 2008).

Апоэклогитовый гранат-клинопироксеновый амфиболит (обр. 50). Цирконы 
из зоны амфиболизации (обр. 50, рис. 111) симплектитового эклогита (обр. 

рис. 109. диаграмма с конкордией для цирконов из симплектитового эклогита 
(обр. 46). Здесь и на других рисунках эллипсы и значения конкордантного возраста 

соответствуют 2σ, включая погрешность константы распада

рис. 110. спектры распределения ree в цирконах из симплектитового эклогита 
(обр. 46) (белые значки — спектры распределения ree цирконов протолита; серые — 

спектры распределения ree эклогитовых цирконов)
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46) представлены округлыми или изометричными неправильной формы 
зернами 100–200 мкм в поперечнике, реже — удлиненными призматической 
формы зернами (до 200 мкм в длину). все зерна циркона имеют сложное 
внутреннее строение: в cl наблюдаются практически черные центральные 
домены, которые в большинстве случаев окружены, по-видимому, зонами 
перекристаллизации от темно-серого до практически белого в cl цвета. во-
круг ядерных частей циркона как с зонами перекристаллизации, так и без 
них развиваются каймы от темно-серого до светло-серого в cl цвета. тем-
ные в cl центральные части циркона в основном содержат значительное 
количество включений, которые видны в проходящем свете; во внутренних 

зонах перекристаллизации включения отсутствуют. внешние каймы, про-
зрачные в проходящем свете, характеризуются зачастую неоднородным пят-
нистым строением в cl.

По результатам u-Pb датирования, темные центральные части и внеш-
ние серые каймы циркона образуют две группы точек, через которые мож-
но провести дискордию с верхним пересечением 2933±53 млн лет и ниж-
ним — 1905±0 млн лет (рис. 112), что совпадает в пределах погрешностей  
с данными, полученными для симплектитового эклогита (обр. 46), изло-
женными выше.

все точки ядерных областей, черные в катодолюминесценции, наибо-
лее дискордантны, что объясняется частичной потерей радиогенного Pb 
древними центральными частями циркона архейского возраста вследствие 
проявления свекофеннского метаморфизма (~1,9 млрд лет), который со-
провождался ростом кайм зерен циркона. светлые в cl внешние оторочки 
циркона, образующие компактный близконкордантный кластер, имеют 
свекофеннский возраст 1905±17 млн лет. так же как и для симплектитовых 
эклогитов (обр. 46), древние центральные домены циркона отличаются от 
молодых кайм характером распределения редких и редкоземельных эле-
ментов. 

Значения th/u отношения в центральных, темных в cl, доменах цирко-
на аналогичны таковым в магматических цирконах из наименее измененно-
го симплектитового эклогита (обр. 46), имеют повышенное значение (от 0,59 

рис. 111. Фотографии циркона из апоэклогитового гранат-клинопироксенового 
амфиболита (обр. 50) в катодолюминесценции cl (а, в, д) и проходящем свете (б, г, е)

рис. 112. диаграмма с конкордией для цирконов из апоэклогитового гранат-
клинопироксенового амфиболита (обр. 50)
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до 2,31, по данным shrImP), спектр распределения ree в древних ядрах 
сильно дифференцирован с увеличением от lree к hree, наблюдаются 
ярко выраженные положительная ce- и отрицательная eu-аномалии (рис. 
113); содержание hf варьирует от ~6220 до ~8540 г/т, y — от ~1700 до ~6700 
г/т. все вышеперечисленные геохимические особенности отвечают харак-
теристикам магматических цирконов. однако относительно магматических 
ядер в цирконах симплектитового эклогита (обр. 46), в ядрах циркона из 
апоэклогитового гранат-клинопироксенового амфиболита (обр. 50) наблю-
дается немного завышенное содержание hf, доходя до уровня содержания 
hf в «эклогитовых» каймах симплектитового эклогита (обр. 46), что явля-
ется следствием начала перекристаллизации древних магматических ядер, 
приводящей к выносу радиогенного свинца (растягивание точек вдоль дис-
кордии) и повышению содержания hf. При этом другие геохимические ха-
рактеристики архейских доменов циркона все еще сохраняются. Подобный 
эффект неполной перекристаллизации с «размытием» первоначальных гео-
химических особенностей магматических цирконов был отмечен нами для 
эклогитов района с. гридино (Скублов и др., 2011а).

более молодые, серые в cl, каймы циркона отличаются от древних до-
менов аномально пониженным содержанием th, которое не превышает 

3,71 г/т (по данным sIms) при разбросе содержания th в древних доменах 
от 133 до 1628 г/т. в протерозойских каймах th/u отношение находится на 
уровне 0,00n–0,0n г/т, не превышая значение 0,06, содержание y (38–134 
г/т) на 1–2 порядка ниже, чем в магматических доменах. содержание hf  
в каймах варьирует в пределах от ~9700 до ~11200 г/т, а содержания hree  
и lree — от 21 до 64 и от 2 до 89 г/т соответственно. 

По завышенному содержанию hf и низким в общем случае содержани-
ям y, hree, th, а также значениям th/u отношения на уровне 0,00n–0,0n, 
наряду с выполаживанием спектра hree, говорящем о совместном росте  
с гранатом, и редуцированными сe- и eu-аномалиями свекофеннские 
каймы в цирконах из апоэклогитового амфиболита (обр. 50) отвечают ха-
рактеристикам типичных «эклогитовых» цирконов (Скублов и др., 2012). 
однако стоит обратить внимание на аномально повышенное содержание 
lree и mree, которое отражается практически в горизонтальном спек-
тре распределения ree в метаморфических каймах циркона. обогащение 
кайм циркона lree и mree в данном случае отражает привнос этих эле-
ментов при амфиболизации эклогитов в условиях открытой системы. как 
правило, повышение содержания lree и mree в цирконах, сопровожда-
ющееся выполаживанием спектра их распределения вплоть до образова-
ния плоского профиля распределения ree, характерно для цирконов ги-
дротермально-метасоматического генезиса (например, Hoskin, 2005; Hoskin 
et al., 1998; Pelleter et al., 2007). характер распределения редких элементов, 
схожий с таковым из метаморфических кайм циркона гранат-клинопирок-
сенового амфиболита (обр. 50), был отмечен нами для оторочек циркона из 
эклогитов района красной губы в центральной части бПП, подвергшихся 
метасоматической флюидной переработке (Скублов и др., 2013б).

По сути, из всех изученных кайм циркона апоэклогитового амфиболита 
(обр. 50) наиболее полным набором геохимических характеристик типич-
ных «эклогитовых» цирконов (th/u отношение 0,001; содержания элемен-
тов: y — 55 г/т, hf — ~ 10800 г/т, th — 0,22 г/т, lree — 4 г/т, hree — 23 г/т  
и др.) обладает только одна оторочка циркона. геохимические же особенно-
сти других проанализированных метаморфических кайм в цирконах из дан-
ной породы в значительной мере искажены воздействием постэклогитового 
амфиболитового метаморфизма с активным участием флюида, однако без 
изменения u-Pb изотопных характеристик в них. Полученное значение воз-
раста (1905±17 млн лет) для светлых в cl кайм циркона из апоэклогитового 
гранат-клинопироксенового амфиболита (обр. 50) отвечает эклогитовому 
метаморфизму, а не соответствует времени постэклогитового метаморфиз-
ма в условиях амфиболитовой фации, что доказывается тем, что, как было 
упомянуто выше, возрастные оценки образования метаморфических кайм 

рис. 113. спектры распределения ree в цирконах из апоэклогитового гранат-
клинопироксенового амфиболита (обр. 50) (серые значки — спектры распределения 
ree цирконов протолита; белые — спектры распределения ree в метаморфических 

каймах цирконов)
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циркона из симплектитового эклогита (обр. 46) и апоэклогитового гранат-
клинопироксенового амфиболита (обр. 50) совпадают в пределах погрешно-
сти, а индивидуальные 207Pb/206Pb возрасты в цирконах из апоэклогитового 
гранат-клинопироксенового амфиболита (обр. 50) в основном даже незна-
чительно древнее.

Апоэклогитовый гранатит (обр. 48). результаты изотопно-геохимиче-
ского исследования циркона из апоэклогитового гранатита (обр. 48) де-
тально изложены в работах (Мельник и др., 2013; 2014). Зерна циркона, вы-
деленные из зоны гранатизации (обр. 48) симплектитового эклогита (обр. 
46), как правило, являются короткопризматическими (до 200 мкм по удли-
нению) или имеют неправильную форму (рис. 114). одной из характерных 
особенностей зерен циркона является наличие темных в cl значительно 
измененных и интенсивно переработанных ядер, содержащих большое ко-
личество включений, таких как кварц, хлор- и фторапатит, эпидот, алланит 
с высоким содержанием lree и th (в сумме до 15 вес. %), шамозит, хлор-
содержащий амфибол. При этом ядра практически непрозрачны в прохо-
дящем свете. 

всего можно выделить два основных типа внутреннего строения зерен 
циркона из апоэклогитового гранатита (обр. 48): 1) границы ядра сильно 
резорбированы и имеют конфигурацию заливов, трассируемую цепочкой 
микровключений; 2) циркон имеет сложное строение — новообразован-
ная светло-серая в cl кайма согласно облекает темную центральную часть  
с границами правильной формы. в первом случае ядро обрастает одно-
родная, серая в cl, относительно прозрачная в проходящем свете зона 
перекристаллизации, которая выглядит как кайма. во втором случае но-
вообразованная кайма отличается практически идеальной прозрачностью  
в проходящем свете, а мелкие грани придают ей характерный блеск (Мель-
ник и др., 2013; 2014). 

в пределах центральной части зерен циркона зачастую можно выделить 
ядро с большим количеством включений и корродированными граница-
ми, а также темную в cl, прозрачную в проходящем свете и свободную от 
включений внутреннюю зону, которая сопоставима по площади с ядром.  
в отдельных зернах ядра циркона с включениями довольно сильно пере-
работаны и «растащены» по площади зерна, а промежутки между фраг-
ментов ядер «залечены» белым в cl веществом циркона. в одном из таких 
зерен был обнаружен клинопироксен с незначительным содержанием жа-
деитовой компоненты (XJd = 0,07–0,09) как в виде включений в ядре, так  
и в срастании с ярко-белой в cl краевой измененной зоной циркона.

все измеренные при локальном u-Pb датировании точки в цирко-
нах из апоэклогитового гранатита (обр. 48) попадают на дискордию со  

рис. 114. Фотографии циркона из апоэклогитового гранатита (обр. 48)  
в катодолюминесценции cl (а, г, ж), проходящем свете (б, д) и обратно-отраженных 

электронах bse (в, е, з)
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значениями верхнего и нижнего пересечений 2864±43 и 1927±50 млн 
лет соответственно (рис. 115). Эта дискордия по значениям верхнего 
и нижнего пересечения практически идентична дискордии, построен-
ной для цирконов из симплектитового эклогита (обр. 46) со значени-
ями 2865±35 и 1923±75 млн лет (Скублов и др., 2010а). для цирконов, 
выделенных из fe-ti эклогита района узкой салмы, похожих на цирко-
ны из апоэклогитового гранатита (обр. 48) по морфологии и внутрен-
нему строению, были получены сходные значения возраста в пределах 

дискордии с пересечениями 2939±81 и 2089±130 млн лет (Каулина и др., 
2010; Kaulina et al., 2015). 

аналитические точки, расположенные в пределах ядер циркона и серых 
в cl однородных зон, граничащих с ядрами по резорбированным грани-
цам, находятся в верхней части дискордии. При этом точки, соответству-
ющие ядрам, сгруппированы ближе к верхнему пересечению дискордии, 
чем точки из зоны перекристаллизации циркона (Мельник и др., 2013; 2014). 
стоит отметить, что темные в cl зоны в пределах ядер цирконов, но про-
зрачные в проходящем свете и свободные от включений образуют псевдо-
конкордантную группу со средневзвешенным значением 207Pb/206Pb возрас-
та 2706±8 млн лет (по пяти точкам). схожее значение возраста 2724±35 млн 
лет было получено по цирконам из эклогитоподобной породы района Ши-
рокой салмы (обр. 198/107, Каулина и др., 2010), что было проинтерпрети-
ровано авторами как время проявление гранулитового метаморфизма и со-
отнесено с известным этапом гранулитового метаморфизма в беломорском 
подвижном поясе, которому соответствует временной интервал 2710–2730 
млн лет (например, Бибикова и др., 2004). также близкое конкордантное 
значение возраста в интервале 2702–2721 млн лет, которое значимо отли-
чается от возраста магматического протолита эклогита, было выявлено для 
ядер циркона из эклогита о-ва столбиха, район с. гридино (Володичев и др., 
2004; Скублов и др., 2011а). детальное исследование распределения ree  
и редких элементов во всех доменах гетерогенного циркона из эклогита о-ва 
столбиха позволило считать причиной такого омоложения магматических 
ядер их перекристаллизацию в зоне максимального проявления эклогито-
вого метаморфизма свекофеннского возраста (Скублов и др., 2011а).

как было отмечено выше, симплектитовый эклогит (обр. 46) относится 
к т. н. «южным» эклогитам (Щипанский и др., 2012а; 2012б) карьера куру-
ваара, в которых были обнаружены наименее измененные магматические 
цирконы с сохранившейся осцилляционной зональностью (Щипанский  
и др., 2012б). для цирконов магматического протолита эклогитов в данном 
случае были отмечены высокие содержания th относительно u и, как след-
ствие, необычайно высокие значения th/u отношения (до 11,9) (Щипан-
ский и др., 2012б). в работе (Щипанский и др., 2012б) авторы указали на то, 
что цирконы с подобным составом (значительное преобладание торитово-
го минала над коффинитовым) преобразуются по механизму объединен-
ного растворения и переосаждения (Geisler et al., 2007). При этом в ядер-
ных частях циркона, вероятно с наибольшим содержанием th, возникает 
большое количество пор и включений, образование которых связано с воз-
действием флюидных растворов на внутренние зоны циркона, кристалли-
ческая решетка в которых более деформирована. При этом u-Pb система рис. 115. диаграмма с конкордией для цирконов из гранатита (обр. 48): а — все 

аналитические точки; б — конкордантный кластер свекофеннского возраста
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в данных участках может полностью переуравновешиваться, о чем говорит 
порой более молодое значение возраста в ядерных «пористых» участках по 
сравнению с краевыми зонами циркона с осцилляционной зональностью 
(Щипанский и др., 2012б). однако такое явление может быть также объяс-
нено частичной потерей радиогенного Pb из наиболее «ослабленных» зон 
циркона под воздействием более молодого геологического события, при-
ведшего как к перекристаллизации древних цирконов, так и к кристалли-
зации молодой популяции циркона. так, для цирконов из гранатита и fe-ti 
эклогита района узкой салмы (Kaulina et al., 2015) все возрастные оценки 
цирконов, строение которых аналогично таковым из апоэклогитового гра-
натита (обр. 48), имеющие промежуточное значение между магматическим 
этапом (~2,9 млрд лет) и метаморфическим событием (~1,9 млрд лет) объ-
ясняются как возрасты «смешения», которые не отвечают реальным гео-
логическим событиям (Kaulina et al., 2015). 

Примечательна минеральная ассоциация микровключений в изменен-
ных ядрах в цирконах из апоэклогитового гранатита (обр. 48), описанная 
выше. в нее входит хлорит, который был обнаружен в качестве реликтов  
в эклогитах района узкой салмы (Konilov et al., 2011) и соотнесен с первич-
ными преобразованиями габброидов до эклогитизации, а также хлорсо-
держащий амфибол, который встречается только в виде включений в гра-
натах из симплектитовых эклогитов (обр. 46) и не присутствует в основной 
ткани породы. совместное нахождение хлорсодержащего амфибола, хло-
рита и отсутствие граната и омфацита в качестве включений в измененных 
ядрах циркона из апоэклогитового гранатита (обр. 48), а также наличие 
других невысокобарических минералов говорят о том, что они (минералы 
включений) возникли в результате первичных преобразований габбро-но-
ритового протолита симплектитовых эклогитов (обр. 46) с образованием 
невысокобарических пород. При этом, вероятно, эти минералы не были 
захвачены цирконом, а образовались в нем при осаждении из флюидных 
растворов, проникающих в центральные «ослабленные» зоны магматиче-
ских цирконов с высокими значениями th/u отношения, или при пере-
кристаллизации первичных включений вследствие воздействия флюида 
(Каулина и др., 2010). изменение же центральных частей цирконов, скорее 
всего сопровождавшееся выносом радиогенного Pb, приводило к искаже-
нию (омоложению) их возраста, но необязательно — к полной перестройке 
u-Pb системы.

в общем и целом для цирконов из апоэклогитового гранатита (обр. 
48) частичная перекристаллизация ядер сопровождается «очищением» от 
обильных микровключений других минералов и восстановлением про-
зрачности (Мельник и др., 2013; 2014). При перестройке кристаллической 

структуры происходит заметное перераспределение радиогенного Pb меж-
ду исходными более метамиктными ядрами и новообразованными зонами 
в пределах ядер и, соответственно, некоторое «сползание» аналитических 
точек вниз по дискордии и даже субконкордантно. Причиной такого ус-
ложнения в районе верхнего пересечения дискордии служит более молодое 
термальное событие (в данном случае — свекофеннский эклогитовый ме-
таморфизм). установлено, что растягивание точек из ядер циркона вдоль 
конкордии может занимать интервал до нескольких десятков, реже — пер-
вых сотен, миллионов лет. отсутствие реального геологического события, 
отвечающего более молодым датировкам «сползших» точек, подтверждает-
ся также датированием циркона классическим методом tIms (McFarlane 
et al., 2005). Эффект «сползания» точек древних ядер может быть объяснен 
также и исключительно потерей радиогенного свинца цирконами в резуль-
тате диффузии (Мельник и др., 2014). 

внешние каймы циркона, светло-серые в cl, облекающие ядерную 
часть с четко выраженными плавными границами, а также ярко-белые 
краевые зоны изменения образуют обособленный кластер точек с кон-
кордантным значением возраста 1900±18 млн лет. Это значение совпадает,  
в пределах погрешности, с датировками, полученными для метаморфиче-
ских кайм в цирконах из симплектитового эклогита (обр. 46) и апоэклоги-
тового амфиболита (обр. 50), также близкое конкордантное определение 
возраста 1907±11 млн лет получено по циркону из эклогитоподобного гра-
нат-амфибол-клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21), занимаю-
щего то же структурное положение, что и симплектитовые эклогиты в ка-
рьере куру-ваара.

распределение ree в ядрах циркона и зонах перекристаллизации в их 
пределах демонстрирует характеристики магматических цирконов с чет-
ко выраженными положительной се- и отрицательной eu-аномалиями, 
дифференцированным распределением ree от легких к тяжелым (рис. 
116, а), высоким содержанием P, y, th и u. наиболее дискордантные (на-
ходящиеся в средней части дискордии), серые в cl однородные зоны  
и каймы циркона, нарастающие на ядра со следами резорбции, отлича-
ются понижением содержания всех ree c выполаживанием се- и eu-
аномалий при сохранении дифференцированного характера распределе-
ния hree (рис. 116, б). они характеризуются, по сравнению с ядрами, 
пониженным содержанием th и u, пониженными значениями th/u от-
ношения. По всей видимости, наиболее дискордантные зоны и каймы 
циркона с промежуточными геохимическими характеристиками, скорее 
всего, образовались при неполной перекристаллизации ядер циркона  
в ходе свекофеннского метаморфизма.
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внешние светло-серые в cl каймы циркона свекофеннского возрас-
та демонстрируют плоский спектр распределения ree, смену знака eu-
аномалии на положительный и вариации в содержании lree (рис. 116, в). 
содержание y, ree, th и th/u отношение в этих каймах минимальное 
из всех типов циркона, а hf — максимальное. По совокупности геохими-
ческих характеристик (Скублов и др., 2012) светло-серые в cl каймы в ос-
новном соответствуют типичным эклогитовым цирконам, за исключени-
ем вариации в содержании lree в отдельных случаях. содержание lree  
и mree в некоторых аналитических точках завышено, что приводит  
к практически горизонтальному спектру распределения ree. Подобное 
поведение lree и mree было отмечено ранее для свекофеннских кайм 
циркона из апоэклогитового гранат-клинопироксенового амфиболита 
(обр. 50) и, как уже было сказано, может быть объяснено влиянием постэ-
клогитового метаморфизма в условиях открытой системы без искажения 
u-Pb возраста, значение которого (~1,9 млрд лет) соответствует эклогито-
вому метаморфизму.

Эклогитоподобный гранат-амфибол-клинопироксеновый кристаллосла-
нец (обр. 21). Цирконы из эклогитоподобного метаультрабазита (обр. 21), 
по сравнению с симплектитовым эклогитом (обр. 46), были выделены в 
гораздо меньшем количестве (Скублов и др., 2011б). Зерна циркона харак-
теризуются округлой формой и отсутствием включений, они прозрачны  
в проходящем свете, в катодолюминесценции, в основном — темные, одно-
родные (Скублов и др., 2011б), реже обладают мозаично-пятнистой структу-
рой. размер зерен циркона из эклогитоподобного гранат-амфибол-клино-
пироксенового кристаллосланца (обр. 21), как правило, не превышает 100 
мкм в поперечнике. все исследованные зерна циркона из гранат-амфибол-
клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21) являются свекофеннски-
ми со значениями 207Pb/206Pb возраста в пределах 1894–1931 млн лет. для 
наименее дискордантных аналитических точек циркона был получен кон-
кордантный возраст 1907±11 млн лет (рис. 117). данное значение возраста 
совпадает, в пределах погрешности, с указанными выше датировками, по-
лученными для метаморфических кайм и зерен циркона симплектитового 
эклогита (обр. 46) и апоэклогитовых пород (гранатит, обр. 48; амфиболит, 
обр. 50).

Зерна циркона из эклогитоподобного метаультрабазита (обр. 21) в четы-
рех проанализированных точках характеризуются низкими содержаниями 
th (до ~5 г/т, по данным shrImP), y (до ~40 г/т), lree (до 3 г/т), hree 
(до 17 г/т) и повышенным содержанием hf (от ~8400 до ~9500 г/т), а также 
низкими значениями th/u отношения (0,01–0,02); спектры распределе-
ния ree, соответствующие этим точкам, слабо дифференцированы (luN/рис. 116. спектры распределения ree в цирконах из апоэклогитового гранатита  

(обр. 48)
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laN до 50) с плоским профилем распределения в области hree (рис. 118). 
все перечисленные геохимические особенности, как обсуждалось выше, 
являются типичными характеристиками «эклогитовых» цирконов (Ску-
блов и др., 2012). Циркон в трех других аналитических точках (21–3,2, 4,1, 
4,2) также обладает низкими содержаниями th (до ~3 г/т), y (до ~55 г/т), 
hree (до 28 г/т), th/u отношением в пределах 0,01–0,02, но меньшим 
содержанием hf (от ~7000 до ~7800 г/т) и значительно большим — lree 
(19–59 г/т). спектры распределения ree, отвечающие второй группе то-
чек, обладают плоским профилем (за счет повышения содержания lree 
и mree), положительной eu-аномалией. такое распределение ree, как 
неоднократно отмечалось выше, характерно для цирконов гидротермаль-
но-метасоматического генезиса (Hoskin, 2005; Pelleter et al., 2007). 

таким образом, цирконы из гранат-амфибол-клинопироксенового 
кристаллосланца (обр. 21), образованные при эклогитовом метаморфиз-
ме с возрастом ~1,9 млрд лет, испытали частичную перекристаллизацию 
на этапе постэклогитового метаморфизма, протекавшего в условиях от-
крытой системы и сопровождавшегося привносом по крайней мере lree, 
mree и выносом hf. Это привело к частичному искажению первичных 
геохимических особенностей циркона без изменения в нем u-Pb изотоп-
ных характеристик, как и в случае с цирконами из апоэклогитовых пород 
(гранатит, обр. 48; амфиболит, обр. 50).

Эклогитизированный коронарный оливиновый габбро-норит (обр. 38).  
в эклогитизированном коронарном оливиновом габбро-норите (обр. 38) 
можно выделить два основные типа циркона: 1) удлиненные зерна цирко-
на (до 200 мкм в длину и до 50 мкм в поперечнике), характеризующиеся (в 
cl) отчетливой осцилляционной магматической зональностью и тонкой 
(обычно — первые мкм) светло-серой каймой, редко достигающей толщи-
ны в 20 мкм; 2) призматические агрегаты зерен циркона. Зерна циркона, 
слагающие призматические агрегаты, обладают неоднородной в cl окра-
ской, размер их варьирует в пределах 5–50 мкм, а границы между отдель-
ными зернами имеют правильную форму; исходя из вариации в размере зе-
рен и характера межзеренных границ, структуру агрегатов циркона можно 
назвать «ячеистой» (рис. 119).

четыре аналитические точки, измеренные в цирконах с осцилляцион-
ной зональностью из эклогитизированного габбро-норита (обр. 38), зна-
чения 207Pb/206Pb возраста в которых варьируют в интервале 2389–2447 млн 
лет, образуют компактный субконкордантный кластер с конконкордант-
ным u-Pb возрастом 2443±22 млн лет (рис. 120). для всех проанализиро-
ванных зерен циркона с осцилляционной зональностью из эклогитизи-
рованного коронарного оливинового габбро-норита (обр. 38) характерен 

рис. 118. спектры распределения ree в цирконах из эклогитоподобного гранат-
амфибол-клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21)

рис. 117. диаграмма с конкордией для цирконов из эклогитоподобного гранат-
амфибол-клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21)
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сильно дифференцированный спектр распределения ree с увеличени-
ем от lree к hree, ярко выраженными положительной ce-аномалией  
и отрицательной eu-аномалией (рис. 121). Зерна циркона в этих точках 
характеризуются высокими содержаниями y и ree (827–1577 и 460–970 
г/т соответственно), высокими значениями th/u отношения (0,79–1,38, 
по данным shrImP); содержание hf, соответствующее данным точкам, 
варьирует в пределах 6443–7355 г/т. все эти характеристики отвечают цир-
конам магматического происхождения. кроме того, полученный для зе-
рен циркона с осцилляционной зональностью конкордантный u-Pb воз-
раст 2443±22 млн лет соответствует временно́му интервалу формирования 
комплекса лерцолит-габбро-норитов, частью которого, как было сказано 
выше, является исследуемый коронарный габбро-норит (обр. 38) в дан-
ном регионе (2,4–2,45 млрд лет, Lobach-Zhuchenko et al., 1998). таким об-
разом, датировка 2443±22 млн лет устанавливает время внедрения дайки 
оливинового габбро-норита (обр. 38) в континентальную кору, которое 

рис. 119. Фотографии цирконов из эклогитизированного коронарного оливинового 
габбро-норита (обр. 38) в катодолюминесценции cl (а–в)

рис. 120. диаграмма с конкордией для цирконов из эклогитизированного габбро-
норита (обр. 38)

рис. 121. спектры распределения ree в цирконах из эклогитизированного 
габбро-норита (обр. 38) (серые значки — спектры распределения ree в цирконах 

магматического протолита; белые — спектры распределения ree в метаморфических 
цирконах)
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 происходило в условиях растяжения, соответствующего этапу раннепро-
терозойского рифтинга (например, Balagansky et al., 2015; Daly et al., 2006).

Зерна циркона, слагающие «ячеистые» агрегаты, светло-серая в cl 
кайма циркона, окружающая магматический циркон с осцилляционной 
зональностью, а также однородное темно-серое (в cl) зерно циркона об-
разуют второй субконкордантный компактный кластер с конкордантным 
значением u-Pb возраста 1915±17 млн лет, которое совпадает в пределах 
погрешности с указанными выше датировками, полученными для мета-
морфических кайм и зерен циркона из симплектитового эклогита (обр. 
46, 1878±36 млн лет), эклогитоподобного гранат-амфибол-клинопироксе-
нового кристаллосланца (обр. 21, 1907±11 млн лет) и апоэклогитовых по-
род — гранат-клинопироксенового амфиболита (обр. 50, 1905±17 млн лет) 
и гранатита (обр. 48, 1900±18 млн лет). 

По сравнению с магматическими цирконами, для цирконов свекофенн-
ского возраста характерен главным образом слабо дифференцированный 
спектр распределения ree с плоским профилем в области hree, редуци-
рованными ce- и eu-аномалиями, «корытообразным» прогибом в области 
nd. Зерна, слагающие «ячеистые» агрегаты циркона, отличаются низкими 
содержаниями y (до ~51 г/т), th (до ~5 г/т), hree и lree (17–26 г/т и 3–6 
г/т соответственно), значениями th/u отношения на уровне 0,0n; содержа-
ние в них hf (7372–9090 г/т) больше такового в цирконах магматического 
генезиса. все перечисленные особенности, включая особенности спектра 
распределения ree в этих точках, являются типоморфными признаками 
«эклогитовых» цирконов (Скублов и др., 2012). температура, рассчитанная 
по ti-в-цирконе термометру (Watson et al., 2006), для зерен в «ячеистых» 
агрегатах циркона варьирует в интервале 670–700 °c, что совпадает с тем-
пературными параметрами пика эклогитового метаморфизма, определен-
ными с помощью tWQ для эклогитизированного коронарного оливиново-
го габбро-норита (обр. 38).

таким образом, в результате изотопно-геохимического исследования 
цирконов из эклогитизированного габбро-норита (обр. 38), установлен 
возраст магматического этапа формирования породы со значением ~2,44 
млрд лет, подтвержден возраст эклогитового метаморфизма со значением 
~1,9 млрд лет, полученный по циркону и для других пород.

Керамический пегматит (обр. 62). Цирконы из жилы керамического 
пегматита, прорывающей ттг гнейсы, имеют светло-коричневый цвет 
и призматический габитус, достигают 5 мм по удлинению. в cl они од-
нородные, практически черные, не содержат включений (Скублов и др., 
2011б). в режиме цветной катодолюминесценции цирконы из пегматита 
(обр. 62) резко выделяются на фоне цирконов из симплектитового экло-

гита (обр. 46) и эклогитоподобного метаультрабазита (обр. 21) своей насы-
щенно-синей люминесценцией (Мельник, 2015). конкордантный возраст, 
полученный по трем измеренным точкам циркона, равен 1841±12 млн лет 
(рис. 122). данное значение возраста укладывается в интервал 1840–1880 
млн лет, соответствующий времени формирования пегматитов в пределах 
беломорского подвижного пояса (Бибикова и др., 2004). схожие датировки 
были получены нами для района красной губы по циркону из эклогитов 
(1842±13 млн лет, Скублов и др., 2013б), подвергшихся метасоматическому 
преобразованию в ходе наиболее позднего метаморфизма в данном районе, 
сопровождающегося пегматитообразованием, а также по титаниту (1855±8 
млн лет, Скублов и др., 2014) из секущей эти эклогиты пегматоидной кварц-
полевошпатовой жилы.

Цирконы из керамического пегматита (обр. 62) характеризуются силь-
но дифференцированным спектром распределения reeс увеличением от 
lree к hree (luN/laN до 1361), а также положительной ce-аномалией 
и отрицательной eu-аномалией (рис. 123), что на первый взгляд отвеча-
ет особенностям типичных магматических цирконов (например, Hoskin, 
Schaltegger, 2003). однако значения th/u отношения в цирконах из пегма-
тита (обр. 62) находятся на уровне 0,0n, не превышая 0,04, что является 
главной характеристикой цирконов амагматического генезиса (например, 
Hoskin, Schaltegger, 2003). температура образования циркона, рассчитан-
ная по ti-в-цирконе термометру (Watson et al., 2006), варьирует в преде-
лах 550–600 °c, что не противоречит образованию пегматита в условиях  

рис. 122. диаграмма с конкордией для цирконов из керамического пегматита (обр. 62)
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амфиболитовой фации (Бушмин, Глебовицкий, 2008) на завершающем этапе 
свекофеннского метаморфического цикла в беломорском подвижном по-
ясе (Скублов и др., 2011б).

итоги изотопно-геохимического исследования цирконов. локальное дати-
рование цирконов с одновременным изучением их геохимических особен-
ностей «в той же точке» для симплектитового эклогита (обр. 46) и эклогити-
зированного коронарного оливинового габбро-норита (обр. 38) позволило 
установить различные возрасты магматических протолитов для этих пород 
(~2,9 млрд лет — для симплектитового эклогита; ~2,44 млрд лет — для экло-
гитизированного габбро-норита), а также единый и единственный этап 
эклогитового метаморфизма с возрастом ~1,9 млрд лет. свекофеннские 
цирконы из апоэклогитовых пород (амфиболита, обр. 50; гранатита, обр. 
48), образовавшихся по симплектитовому эклогиту (обр. 46), и цирконы из 
эклогитоподобного гранат-амфибол-клинопироксенового кристаллослан-
ца (обр. 21) подтверждают возраст эклогитового метаморфизма ~1,9 млрд 
лет, а также отражают наложенный метаморфизм в условиях амфиболи-
товой фации, выражающийся в искажении геохимических особенностей 
данных цирконов по содержанию lree и mree, но без изменения u-Pb 
возраста. наиболее поздний этап свекофеннского метаморфизма в данном 

регионе, сопровождавшийся пегматитообразованием, имеет возраст ~1,84 
млрд лет.

комплексное sm-nd и lu-hf датирование эклогитов. в последнее время 
при решении проблемы возраста эклогитов, помимо u-Pb локального да-
тирования цирконов в комплексе с изучением их геохимических особен-
ностей в той же точке (Rubatto, 2002; Liu et al., 2012; и др.), исследователи 
зачастую прибегают к датированию эклогитовых парагенезисов (обычно: 
гранат + омфацит) sm-nd и lu-hf методами (например, Kylander-Clark et 
al., 2007; Cheng et al., 2008; 2009). данный подход, в отличие от датирова-
ния акцессорных минералов, позволяет порой наиболее точно определить 
временные рамки непосредственно эклогитового метаморфизма (Cheng et 
al., 2009). стоит отметить, что для корректной интерпретации результатов 
комплексного sm-nd и lu-hf датирования также необходимо детальное 
изучение характера распределения как главных, так и редкоземельных  
и редких элементов в кристаллах граната — основополагающего для дан-
ных методов геохронометрии эклогитов минерала. 

гранат — один из двух главных (наряду с омфацитом) породообразую-
щих минералов эклогитов, который в метаморфических породах средних 
и высоких ступеней метаморфизма является основным минералом-кон-
центратором y, hree (в особенности lu) (Lapen et al., 2003; Otamendi et 
al., 2002; и др.), которые, как правило, концентрируются преимущественно 
в центральных участках кристаллов граната, обычно зонального по этим 
элементам (Otamendi et al., 2002 и ссылки в этой работе). Помимо зональ-
ности по редким элементам, для метаморфических гранатов зачастую ха-
рактерна резко выраженная зональность по главным элементам (mg, mn, 
fe, ca) (например, Cheng et al., 2007; 2008; 2009). изучение химической зо-
нальности в метаморфических гранатах дает ключ к установлению термо-
динамического тренда метаморфизма, определению характера эволюции 
флюида при метаморфизме и корректной интерпретации результатов sm-
nd и lu-hf датирования (Cheng et al., 2007; Endo et al., 2009). 

увеличение содержания mg от центра к краю зерен метаморфического 
граната, с одновременным снижением концентрации mn в том же направ-
лении, практически всегда указывает на проградный рост этого минера-
ла в условиях повышения термодинамических параметров метаморфизма 
(например, Zhang et al., 2000), пиковым условиям которого, как правило, 
соответствуют наиболее магнезиальные края гранатов (например, Rubatto, 
2002; Miller et al., 2007). При наложенном ретроградном метаморфизме  
в гранатах нередко появляется диффузионная кайма, характеризующа-
яся повышением содержания mn и понижением — mg (например, Jiang, 
Lasaga, 1990; Spear, 1991).

рис. 123. спектры распределения ree в цирконах из керамического пегматита 
(обр. 62)
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Применительно к проблеме интерпретации результатов комплексного 
lu-hf и sm-nd датирования важен тот факт, что проградной ростовой зо-
нальности по главным элементам (колоколообразное распределением mn 
и чашеобразное — mg вдоль профиля, проведенного через центр кристалла 
граната) в метаморфических гранатах соответствует ярко выраженная зо-
нальность по lu, который концентрируется в ядрах граната, в отличие от 
hf, sm и nd, как правило, обладающих практически плоским профилем 
распределения от центра к краю проградно-зональных зерен граната (Lapen 
et al., 2003). в общем случае такое распределение как главных (mg, mn), 
так и редких элементов (lu, sm, nd, hf) в проградно-зональных гранатах 
подчиняется модели релеевского фракционирования (например, Hollister, 
1966; Lapen et al., 2003; Otamendi et al., 2002). стоит отметить, что в гранатах 
с проградной ростовой зональностью может наблюдаться и незначитель-
ное увеличение содержания sm и nd от центра к краю кристалла, что мо-
жет быть обусловлено спецификой роста граната (Schmidt et al., 2008; Skora 
et al., 2006). в любом случае преимущественная концентрация lu в ядрах 
граната указывает на то, что результаты lu-hf датирования соответствуют 
возрасту ядерной части граната, т. е. этапу начального роста этого минера-
ла; равномерное же распределение sm вдоль профиля или незначительная 
концентрация sm в краевой части граната означает, что результаты sm-nd 
датирования отражают время более позднего роста граната, по сравнению 
с результатами lu-hf датирования (Lapen et al., 2003). из этого следует, что 
разница между sm-nd и lu-hf значениями возраста одной пробы должна 
соответствовать минимальной продолжительности роста граната и, соот-
ветственно, проградного метаморфизма, при условии, что кристаллизация 
проходила при температуре ниже температуры закрытия sm-nd и lu-hf 
систем (Lapen et al., 2003). При этом гранаты из эклогитов (и других пород 
высоких ступеней метаморфизма), генезис которых происходил при тем-
пературах ниже температуры закрытия sm-nd и lu-hf систем, отличаются 
высокими значениями lu/hf отношения в ядрах и практически равными 
значениями sm/nd отношения по всему профилю зерен граната (Cheng et 
al., 2008; Green et al., 2000); такое поведение lu/hf и sm/nd отношений  
в гранате как раз и является следствием концентрации lu в ядре граната по 
сравнению с равномерно распределенным в нем hf, а также одинаковому 
поведению sm и nd в зернах граната, как было описано выше. 

При комплексном lu-hf и sm-nd датировании эклогитов важным яв-
ляется первоначальное установление зональности гранатов по главным 
элементам. в случае наличия проградной зональности граната по главным 
элементам (mg, mn) можно, даже без исследования распределения lu, sm, 
nd и hf в данном минерале, сделать вывод о том, что и по редким, редко-

земельным элементам первоначальная проградная зональность также со-
хранена, а lu-hf и sm-nd системы не были перестроены; это обусловлено 
тем, что скорость диффузии главных элементов со степенью окисления 
2+ в гранате значительно превышает скорость диффузии lu3+, sm3+, nd3+  
и hf4+ (Cheng et al., 2008; Van Orman et al., 2002), поэтому, даже при «стира-
нии» зональности по главным элементам в условиях пика, зональность по 
редким элементам может сохраниться (Schmidt et al., 2008), в частности — 
по lu, sm, nd и hf, также без перестройки lu-hf и sm-nd систем. отсут-
ствие же зональности в метаморфических гранатах по главным и редким 
элементам может указывать на их рост в условиях относительно постоян-
ных P-t-X параметров метаморфизма или на то, что гомогенизация про-
изошла вследствие диффузии на пике метаморфизма (Cheng et al., 2008; 
Schmidt et al., 2008). 

важным вопросом, решение которого позволит более точно и одно-
значно интерпретировать результаты комплексного sm-nd и lu-hf дати-
рования эклогитов, является вопрос температуры закрытия sm-nd и lu-
hf систем, преимущественно в гранатах. достоинством lu-hf системы,  
в сравнении с sm-nd, что делает ее более привлекательной для датирова-
ния эклогитов, является более высокая температура закрытия (Scherer et 
al., 2000). По современным данным, температура закрытия lu-hf системы 
оценивается как >850 °c (Schmidt et al., 2011). для мантийных эклогитов и 
гранатовых пироксенитов значение температуры закрытия lu-hf системы 
оценивается в 920 °c (Shu et al., 2014).

на результаты датирования sm-nd и lu hf методами могут оказывать 
сильное влияние включения некоторых акцессорных минералов в анализи-
руемых породообразующих (главным образом — в гранате) и породе в целом. 
так, например, фосфаты (апатит, монацит), обладающие низкими величи-
нами sm/nd отношения, значительно искажают истинное значение sm-nd 
возраста гранатов; рутил и циркон, обладающие высокими концентрация-
ми hf, способствуют получению неправильных датировок lu-hf методом 
(Scherer et al., 2000). монофракции гранатов, используемые в нашей работе 
для sm-nd датирования, предварительно подвергались процедуре сернокис-
лотного выщелачивания (Anczkiewicz, Thirlwall, 2003) с целью селективного 
растворения возможных включений, имеющих низкое sm/nd отношение,  
а породы и монофракции минералов, используемые для lu-hf датирования, 
были растворены согласно методике селективного разложения, изложенной 
в (Lagos et al., 2007), позволяющей разлагать главные силикатные фазы без 
растворения устойчивых фаз (рутил, циркон), что способствовало суще-
ственному повышению точности датирования данными методами, исклю-
чению возможности влияния акцессорных фаз на его результаты. 
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датирование sm-nd методом эклогитоподобного гранат-амфибол-
клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21) и наименее измененного 
симплектитового эклогита (обр. 46) позволило получить по трехточечным 
изохронам (Grt-cpx-Wr) совпадающие в пределах погрешностей значе-
ния возрастов 1896±12 и 1897±16 млн лет соответственно (рис. 124). дан-
ные значения возраста значительно отличаются (в сторону удревнения) 
от таковых, полученных при датировании этих же проб sm-nd методом 
без применения процедуры сернокислотного выщелачивания (по данным 
Скублов и др., 2010б: для эклогитоподобного метаультрабазита (обр. 21) — 
1878±12 млн лет; для симплектитового эклогита (обр. 46) — 1789±23 млн 
лет), что указывает на сильное влияние акцессорных фаз и необходимость 
использования этой процедуры сернокислотного выщелачивания граната 
(Anczkiewicz, Thirlwall, 2003).

определение возраста апоэклогитового гранатита (обр. 48) по трехто-
чечной (Grt- amp-Wr) sm-nd изохроне, выполненное без удаления вклю-
чений кислотой и составляющее 1882±17 млн лет (Мельник и др., 2014), со-
впадает, в пределах погрешностей, с полученными sm-nd датировками 
эклогитоподобного гранат-амфибол-клинопироксенового кристаллослан-
ца (обр. 21) и симплектитовго эклогита (обр. 46). тем не менее сернокис-
лотная обработка граната приводит к существенно более молодому значе-
нию sm-nd возраста апоэклогитового гранатита (обр. 48) (трехточечная 
изохрона Grt-amp-Wr), равному 1838±11 млн лет, что объясняется удале-
нием при сернокислотном выщелачивании из граната минералов, заметно 
искажающих истинное значение 147sm/144nd отношения, в основном ам-
фибола, пойкилитовые включения которого характерны для гранатов из 
гранатита (обр. 48) и фосфатов (монацита, апатита) (Мельник и др., 2014). 
Это значение возраста идентично конкордантному возрасту образования 
циркона (1841±12 млн лет) из расположенной в этом же обнажении жилы 
керамического пегматита (обр. 62) и совпадает с u-Pb возрастом титанита 
(1835±3 млн лет) из апоамфиболитового гранатита (обр. 44). таким обра-
зом, образование как апоэклогитового гранатита (обр. 48), так и апоам-
фиболитового гранатита (обр. 44) произошло одновременно с внедрением 
пегматитовых жил около 1840 млн лет назад и является результатом метасо-
матической переработкой вмещающих гранатиты пород. Получается, что 
sm-nd датирование апоэклогитового гранатита (обр. 48) позволило уста-
новить время его генезиса, в отличие от u-Pb датирования циркона из этой 
породы, отражающего возраст магматического протолита эклогита (~2,9 
млрд лет) и этап эклогитового метаморфизма (~1,9 млрд лет).

исследование lu-hf методом было проведено для эклогитоподобного 
гранат-амфибол-клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21) и наименее 

рис. 124. sm-nd изохронные диаграммы для эклогитоподобного метаультрабазита (а), 
симплектитового эклогита (б) и апоэклогитового гранатита (в). Grt* — гранат после 

процедуры сернокислотного выщелачивания, cpx — моноклинный пироксен, amp — 
амфибол, Wr — порода (вал). размер символов соответствует погрешности 2σ
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измененного симплектитового эклогита (обр. 46). Эклогитоподобный мета-
ультрабазит (обр. 21) и симплектитовый эклогит (обр. 46) имеют lu-hf изо-
хронные значения возраста 1894±4 и 1901±5 млн лет соответственно, равные 
в пределах погрешностей (рис. 125). Полученные lu-hf изохронные линии 
регрессии достаточно хорошо определены (Хервартц и др., 2012) — каждая из 
них основана на 4 или 5 точках и характеризуется низким значением скво. 

стоит отметить, что изохронные возрасты эклогитоподобного гранат-
амфибол-клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21) и симплектито-

вого эклогита (обр. 46), полученные sm-nd и lu-hf методами для ассоци-
ации Grt-cpx, близки между собой и соответствуют значению ~1900 млн 
лет. данное значение возраста совпадает с u-Pb датировками цирконов из 
этих пород, обладающих геохимическими характеристиками, типоморф-
ными для цирконов из эклогитов и соответствует этапу свекофеннского 
эклогитового метаморфизма. 

на сегодняшний день lu-hf метод — самый надежный метод гранато-
вой геохронометрии с самой высокой температурой закрытия системы, 
который, правда, следует использовать осторожно, учитывая характер рас-
пределения hree и hfse в гранате (Skora et al., 2006; Endo et al., 2009;  
и др.). без изучения геохимических характеристик минералов, используе-
мых в датировании, применительно к породам беломорского подвижного 
пояса свекофеннские датировки нельзя шаблонно трактовать как время 
перестройки lu-hf системы при наложенном метаморфизме, исключая 
возможность кристаллизации Grt-cpx парагенезиса именно в это время. 
для проверки правильности интерпретации результатов комплексного sm 
nd и lu-hf датирования со значением ~1,9 млрд лет как времени эклоги-
тового метаморфизма следует рассмотреть геохимические особенности 
граната — основополагающего для данных методов геохронометрии экло-
гитов минерала.

в наименее измененном симплектитовом эклогите (обр. 46) в гранатах 
проявлена явная проградная ростовая зональность по главным элементам 
с увеличением содержания mg и уменьшением концентрации mn от центра 
к краю граната (рис. 126), что уже говорит об отсутствии перестройки lu-hf 
системы (Cheng et al., 2008; Van Orman et al., 2002) при сохранении ростовой 
зональности и по редким элементам, образованной в процессе одноактного 
этапа роста граната. однако теоретически этот гранат мог начать расти на 
этапе ретроградного преобразования эклогитов, хотя против этого свиде-
тельствует наличие включения cl-amp, отвечающего этапу доэклогитового 
метаморфизма (амфиболитового?) габброидного протолита эклогита, кото-
рый отсутствует в основной ткани, а также включения омфацита в проме-
жуточной части граната (Konilov et al., 2011, fig. 19.19), что отвечает уже этапу 
эклогитового метаморфизма. т.  е. наличие в гранатах из симплектитового 
эклогита проградной зональности по главным элементам (mg, mn) и харак-
тер включений свидетельствуют о быстром одноактном проградном росте 
граната в условиях стабильности омфацита. Проградная зональность по 
главным элементам в гранате из симплектитового эклогита (обр. 46) также 
подтверждается и распределением в нем редких элементов. так, от центра к 
краю граната происходит резкое уменьшение содержания lu (от 2,1 до 0,14 
г/т) при равномерном распределении sm, hf и nd. lu/hf отношение от цен-

рис. 125. lu-hf изохронные диаграммы для эклогитоподобного гранат-амфибол-
клинопироксенового кристаллосланца (а) и симплектитового эклогита (б). изохроны 

рассчитаны для породы в целом (1), монофракций клинопироксенов (2) и гранатов (3).  
4 — фигуративная точка Grt-1 (обр. 46), не лежащая на изохроне и не использованная 

при ее расчете. Погрешности измерения не превышают размер символов
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тра к краю уменьшается в 15 раз (от 4,8 до 0,32), что является свидетельством 
того, что кристаллизация граната проходила ниже температуры закрытия 
lu-hf системы, и, соответственно, такое распределение редких элементов 
отвечает гранату, в котором lu-hf система не была перестроена. в случае 
же перестройки lu-hf системы в гранате наблюдается перекристаллизация 
граната (Kelly et al., 2011), выражающаяся в резорбции зерен (Kirchenbaur et 
al., 2012) этого минерала и перераспределении редких элементов в нем, что, 
например, прослеживается в обогащении краевых участков резорбирован-
ных зерен граната lu (Kelly et al., 2011; Kirchenbaur et al., 2012) и не наблюда-
ется в гранатах из симплектитового эклогита (обр. 46). 

Поскольку lu-hf значение возраста симплектитового эклогита (обр. 46) 
совпадает с таковым для эклогитоподобного метаультрабазита (обр. 21), то, 
значит, lu-hf система в последнем также не была перестроена. также сле-
дует заметить, что lu-hf система настолько устойчива в геологических про-
цессах, что порой позволяет датировать эклогиты, претерпевшие несколь-
ко субдукционных циклов (Herwartz et al., 2011). Значение lu-hf возраста 
1901±5 млн лет симплектитового эклогита (обр. 46), исходя из преимуще-
ственной концентрации lu в ядрах граната, должно соответствовать, со-
гласно изложенному выше, начальной стадии проградного роста граната и, 
следовательно, может не отвечать пику эклогитового метаморфизма. однако 
значение sm-nd возраста 1897±16 млн лет для этой же пробы (обр. 46), как 
правило, отражающее время более позднего роста граната, по сравнению с 
результатами lu-hf датирования (Lapen et al., 2003), совпадает в пределах 
погрешности с lu-hf датировкой, что не позволяет определить временной 
интервал проградного роста граната ввиду его практически мгновенной 
кристаллизации в масштабе геологического времени. наличие же включе-
ния омфацита (индикаторного минерала эклогитовой фации) не в более 
магнезиальном крае, а ближе к центру граната (Konilov et al., 2011, fig. 19.19) 
позволяет сделать вывод, что уже на начальном этапе проградного роста гра-
ната из симплектитового эклогита (обр. 46) P-t параметры соответствовали 
условиям эклогитовой фации, а значит, полученные для симплектитового 
эклогита (обр. 46) совпадающие lu-hf и sm-nd значения возраста ~1,9 млрд 
лет отвечают времени эклогитового метаморфизма, что также отражают и 
результаты комплексного lu-hf и sm-nd датирования эклогитоподобного 
гранат-амфибол-клинопироксенового кристаллосланца (обр. 21).

таким образом, результаты комплексного sm-nd и lu-hf датирования 
наименее измененного симплектитового эклогита (обр. 46) и эклогитопо-
добного метаультрабазита (обр. 21) подтверждают палеопротерозойское 
(около 1,9 млрд лет) время эклогитового метаморфизма, полученное по 
цирконам для данных пород.рис. 126. Пример проградной зональности в гранатах из симплектитового эклогита 

(обр. 46) по главным и редким элементам
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4.2.2. выводы

обобщая результаты датирования эклогитов, эклогитоподобных пород 
и продуктов преобразования эклогитов, следует сделать однозначный вы-
вод, что время проявления эклогитового метаморфизма в северо-западной 
части бПП, определенное комплексом независимых изотопно-геохимиче-
ских методов (u-Pb метод по циркону и lu-hf и sm-nd методы по гранату 
и клинопироксену), составляет ~1,9 млрд лет. Это значение полностью со-
гласуется с результатами датирования эклогитов и эклогитоподобных по-
род в других районах бПП — район с. гридино (Березин и др., 2012; Скублов 
и др., 2011а; 2012), побережья красной губы (Скублов и др., 2013б) и островов 
керетского архипелага белого моря (Березин и др., 2013; Березин, Скублов, 
2014). интерпретация результатов датирования в значительной степени 
подкреплена анализом характера распределения редкоземельных и редких 
элементов в акцессорных (главным образом в цирконе, а также титаните и 
рутиле) и породообразующих (гранате и клинопироксене) минералах.

результаты датирования одноактного события эклогитового метамор-
физма не противоречат геологическим критериям: возраст протолита экло-
гитов как архейский (~2,9 млрд лет), так и палеопротерозойский (~2,44 
млрд лет). возраст наложенных гранатитов и секущих эклогиты пегмати-
тов установлен как ~1,84 млрд лет. время ретроградного метаморфизма в 
условиях амфиболитовой фации установлено как ~1,87 млрд лет (Скублов и 
др., 2014), что практически совпадает с определениями возраста наложен-
ной на эклогиты амфиболизации в других участках проявления эклогито-
вого метаморфизма в бПП (Березин и др., 2013; Березин, Скублов, 2014).

авторы благодарят коллег из Ции всегеи е. н. лепехину и П. а. льво-
ва за изотопные измерения проб, а также г. и. симакина, е. в. Потапова 
(яФ Фтиан) за выполнение аналитических исследований геохимии цир-
кона. Циркон изучен на оборудовании ЦкП «диагностика микро- и нано-
структур».

4.3. об интерпретации резУлЬтатов датирования 
архейских пород карелЬской провинции u-pb 
методом по цирконУ на основе геологических и 
геохимических данных 

в последние годы широкое развитие локальных методов определения 
возраста раннедокембрийских пород по отдельным зернам циркона дало 
возможность более корректно устанавливать время формирования пород 
и проявления эндогенных процессов, а также позволило сделать важные 

выводы о сложной эволюции раннедокембрийских комплексов древних 
кратонов, в том числе Фенноскандинавского щита.

однако при анализе полученных u-Pb методом возрастных данных по 
циркону из древних пород, слагающих сложнодеформированные полимета-
морфические комплексы, периодически приходится сталкиваться с несоот-
ветствием геологических и возрастных данных. такие случаи были установ-
лены нами при изучении пород наиболее древнего фрагмента архейской коры 
Фенноскандинавского щита — водлозерского домена карельской провинции 
(Лобач-Жученко и др., 2000; ранний докембрий…, 2005). в данной работе при-
ведены как уже опубликованные, так и новые результаты геологических и гео-
хронологических исследований, а также характеристики циркона из разных 
комплексов архейских пород в ряде хорошо изученных районов.

исследование циркона включало: (1) изучение его внутреннего строе-
ния в катодолюминесцентном изображении (cl) и обратно-рассеянных 
электронах (bse); (2) определение содержания главных, редких и редко-
земельных элементов (рЗЭ) в цирконе. Это позволило проводить корре-
ляцию возраста циркона со временем его образования и преобразования  
и в ряде случаев определить его генезис. исследование единичных зе-
рен циркона u-Pb локальным методом выполнено на масс-спектрометре 
shrImP II в Центре изотопных исследований всегеи. содержания ред-
коземельных элементов в цирконе были измерены в яФ Фтиан (г. ярос-
лавль) на масс-спектрометре cameca-Ims-4f методом sIms в тех же точ-
ках, что и u-Pb определения. в большей части зерен циркона выполнено 
измерение содержаний рЗЭ, li, P, ca, sr, ba, ti, nb, hf, th, u. результаты 
анализов приведены в табл. 32.

4.3.1. геологическое строение водлозерского домена

водлозерский домен представляет крупный фрагмент палео-мезоархей-
ской коры (Лобач-Жученко и др., 2000; ранний докембрий…, 2005). он об-
разует восточную часть карельской провинции (гранит-зеленокаменной 
области) и характеризуется широким развитием пород, имеющих возраст 
циркона более 3,0 млрд лет и неодимовый модельный возраст tdm(nd) в ин-
тервале 3,3–3,4 млрд лет (ранний докембрий…, 2005; Сергеев и др., 2007; 2008; 
Чекулаев и др., 2009а; 2009б; Арестова и др., 2012; 2015). Центральная часть 
домена сложена породами тоналит-трондьемит-гранодиоритовой (ттг) се-
рии, преимущественно тоналитами, трондьемитами и мигматитами по ним, 
с подчиненным количеством гранодиоритов и пород основного и среднего 
состава. к краевым частям домена приурочены мезоархейские зеленокамен-
ные пояса, сложенные в основном вулканогенными породами.
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к настоящему времени породы центральной части домена, а также зеле-
нокаменные структуры и прилегающие к ним участки фундамента запад-
ной окраины домена изучены с высокой степенью детальности. для них 
построены шкалы последовательности геологических событий, которые  
в большинстве случаев подтверждены u-Pb локальными методами опре-
деления возраста пород, в том числе на основе изучения единичных зерен 
циркона (ранний докембрий…, 2005; Сергеев и др., 2007; 2008; Чекулаев  
и др., 2009а; 2009б; Арестова и др., 2012; 2015). в качестве объектов иссле-
дования в данной работе рассматриваются три района, характеризующие 
разные части водлозерского домена. Это районы р. лайручей, оз. Палая 
ламба и оз. остер. район лайручья расположен в центральной части до-
мена и сложен трондьемитами и тоналитами (тоналиты 1), для которых 
получен наиболее древний в восточной части Фенноскандинавского щита 
возраст около 3240 млн лет (Чекулаев и др., 2009а). тоналит-трондьемиты 
секутся дайками габбро-амфиболитов и расслоенной габбро-норит-анор-
тозитовой интрузией, для которых определен возраст 2967±16 и 2978±12 
млн лет соответственно (Чекулаев и др., 2009б; Lobach-Zhuchenko et al., 1993). 
данный район является примером хорошего соответствия геологических  
и геохронологических данных. в районе Палой ламбы присутствует непо-
средственный контакт ттг-пород фундамента с породами, слагающими 
зеленокаменную структуру (Арестова и др., 2012) и представленными кома-
тиитами, базальтами и андезитами. для тоналитов фундамента определен 
возраст 3141±9,7 млн лет. тоналиты секутся дайками габбро-амфиболитов 
и андезитов, которые аналогичны по составу метабазальтам и метаандези-
там, слагающим Палаламбинскую зеленокаменную структуру. для пород 
даек по единичным зернам циркона получены значения возраста 3020±21 
и 2919±14 млн лет соответственно (Арестова и др., 2012), которые мы  
и принимаем за возраст вулканитов структуры. тоналиты прорваны много-
численными жилами трондьемитов и превращены в мигматиты. возраст 
трондьемитов определен равным 2903±28 млн лет. аналогичные по соста-
ву трондьемиты слагают интрузию (лижмореченский массив), прорываю-
щую метавулканиты зеленокаменной структуры. Попытка определить вре-
мя кристаллизации пород интрузии потерпела неудачу, о чем будет сказано 
ниже. трондьемиты прорываются дайками высокомагнезиальных габбро  
и диоритов с возрастом 2892 млн лет, габбро и fe габбро.

главной отличительной особенностью строения детально изученного 
района оз. остер (геология и петрология…, 1978; Чекулаев и др., 2002) явля-
ется наличие двух этапов формирования магматических пород, разделен-
ных образованием полимиктовых конгломератов. на первом этапе фор-
мировался комплекс вулканитов, варьирующих по составу от коматиитов  

и андезитов (андезитов 1) до прорывающих их интрузивных трондьемитов, 
габбро-амфиболитов и габброанортозитов. все перечисленные породы 
присутствуют в гальках конгломератов. кроме того, большое количество 
галек представлены разными породами ттг-серии, не обнаруженными 
в коренном залегании в данном районе. главной составляющей второго 
этапа является магматический комплекс андезито-дацитов (андезитов 2), 
дацитов, плагиопорфиров и базитов, секущих конгломераты. из разных 
пород района был выделен циркон, и по отдельным зернам выполнены 
определения возраста. к сожалению, большинство полученных результа-
тов не отражают время образования пород. наиболее надежно установлен 
возраст габброанортозитов интрузии (2860±9 млн лет; Арестова и др., 2015; 
Кучеровский, 2013), что является нижней возрастной границей конгломе-
ратов, а также дифференцированного комплекса поздних базитовых даек 
(2724±55 млн лет; данная работа, глава 4.3.2). остаются неопределенны-
ми верхняя граница конгломератов и время формирования пород второго 
этапа. обсуждение данных, полученных по району оз. остер, приводится 
ниже. 

4.3.2. морфологические типы циркона, его геохимические 
особенности, пролученный изотопный возраст и генезис в различных 
группах пород домена

в процессе детальных исследований накоплен большой материал по 
морфологии, внутреннему строению, составу и u-Pb изотопным данным 
для циркона из пород фундамента и зеленокаменных поясов водлозерского 
домена. в большинстве случаев результаты геологических и геохронологи-
ческих исследований хорошо согласуются между собой, что позволило про-
вести корреляцию процессов формирования архейской коры водлозерско-
го домена (Арестова и др., 2015). однако ряд полученных u-Pb возрастных 
данных не соответствует установленным геологическим соотношениям  
и требует дополнительного осмысления. для выяснения причин таких не-
соответствий проводилось детальное изучение циркона из разных пород 
водлозерского домена. такое изучение представлялось перспективным  
в связи с тем, что к настоящему времени многими исследователями уста-
новлен ряд геохимических особенностей, характерных для магматического 
или метаморфического циркона из различных пород в различных регионах 
(Hoskin, Schaltegger, 2003; Halden et al., 1993; Hoskin, Ireland, 2000; Скублов и 
др., 2009; 2011; и др.). Показано, что в магматических породах иногда сохра-
няются зерна циркона субстрата или ксеногенные зерна, захваченные из 
вмещающих пород, которые присутствуют в породе параллельно с зернами, 
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 образованными при кристаллизации породы. в большинстве случаев ксено-
генные зерна испытывают преобразования под воздействием флюидов или 
расплавов, и их первичный состав претерпевает существенные изменения.

для выявления возможных причин несоответствий u-Pb возрастных 
данных, полученных по циркону и установленных по геологическим со-
отношениям, а также чтобы исключить возможные ошибки при интер-
претации геохронологических данных, проведено сравнительное изучение 
циркона из различных типов пород от палеоархейского до неоархейского 
возраста в перечисленных трех районах водлозерского домена (табл. 32). 
как видно из таблицы, циркон из определенных групп пород в изученных 
районах имеет свойственные ему характерные особенности. 

Циркон тоналитов. как было показано ранее (Арестова и др., 2015),  
в строении рассматриваемых районов участвуют две возрастные группы 
тоналитов фундамента: палеоархейская (тоналиты 1 — 3213–3240 млн лет) 
(Чекулаев и др., 2009а) и мезоарзейская (тоналиты 2 — 3140–3150 млн лет) 
(Арестова и др., 2012). в тоналитах обеих возрастных групп циркон имеет 
сходные морфологические особенности (табл. 32, рис. 127). изображения 
в режиме катодолюминесценции (cl) показывают, что кристаллы циркона 
в тоналитах 1 имеют однофазное строение с зональностью роста, в тонали-
тах 2 иногда встречается циркон с выраженным ядром.

наименее измененный циркон из тоналитов лайручья (тоналиты 1)  
и Палой ламбы (тоналиты 2) сходны по содержаниям th, u и th/u отно-
шениям (табл. 32). По концентрациям и характеру распределения рЗЭ цир-
кон тоналитов 2 и часть циркона тоналитов 1 относится к магматическому 
типу циркона по классификации (Соrfu et al., 2003; Hoskin, 2005; Cavosie et 
al., 2006). он обогащен тяжелыми рЗЭ, в нем положительные аномалии се 
и отрицательные аномалии eu. в палеоархейских тоналитах существенно 
более высокое, чем в мезоархейских, отношение (lu/la)n и/или (yb/la)N 
(табл. 32, рис. 128, а).

большая часть циркона из тоналитов 1 по распределению рЗЭ отно-
сятся к метаморфическому или метасоматическому типу: зерна имеют по-
вышенные содержания лрЗЭ с (yb/la)N ~4, т.  е. подверглись флюидной 
переработке. возрасты циркона с магматическим распределением рЗЭ  
и циркона, испытавшего флюидную переработку, незначительно разли-
чаются между собой, поэтому мы считаем, что процессы магматической 
кристаллизации и флюидной переработки не были существенно оторваны 
во времени. рассчитанные температуры кристаллизации циркона, не ис-
пытавшего флюидную переработку, основанные на содержании в нем ti 
(T(ti)c) (Watson et al., 2006; Harrison et al., 2007), составляют для тоналитов 
1 — 731° и для тоналитов 2 — 705° (табл. 32).

рис. 127. Форма, строение зерен в катодной люминисценции и возраст зерна по 
соотношению 207Pb/206Pb циркона из пород: тоналитов 1 — пробы 1161/1 и 1161 

(Чекулаев и др., 2009а), тоналитов 2 проба 132 (Арестова и др., 2012); базитов 1 — пробы 
1136 и 76 (Чекулаев и др., 2009б, Арестова и др., 2012); андезитов 1 пробы 15 (Арестова 

и др., 2012) ,19 и 1213 (данная работа); трондьемитов — пробы 56 (Арестова и др., 
2012), 57, 79а (данная работа); базитов 2 и 3 пробы 205, 22 (Кучеровский и др., 2012; 

2013; Арестова и др., 2015) и проба 4 (данная работа); андезитов 2 — пробы 1209 и 105 
(данная работа) и микроклиновых гранитов проб 56а и а101 (Арестова и др., 2012; 2015)
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в пробах тоналитов 2 присутствуют единичные зерна циркона тонали-
тов 1, в которых магматические признаки сглажены вторичными метсо-
матическими процессами: в них низкое lun/lan, се/се* и отсутствует eu 
аномалия (табл. 32, рис. 128, а).

циркон даек базитов 1. ранние дайки базитов, представленные габбро-
амфиболитами 1 и секущие тоналиты 1 в районе лайручья и тоналиты 2 
в районе Палой ламбы, являются полными геохимическими аналогами 
базальтов зеленокаменных структур. измеренный возраст этих даек со-
ставляет 2967±16 млн лет и 3020±14 соответственно (Чекулаев и др., 2009б; 
Арестова и др., 2012). Циркон в базитовых дайках обоих районов в сl — од-
нофазный, незональный, мелкий. Зерна циркона в дайке лайручья непра-
вильной или округлой формы, в дайке Палой ламбы — слабо удлиненные 

(табл. 32, рис. 127). в цирконе установлено магматическое распределения 
рЗЭ с высокими (lu/la)N, положительной се аномалией (се/се* =7–12)  
и отрицательной аномалией eu (табл. 32, рис. 128, б). Циркон базитовых 
даек двух районов близок по содержанию hf. расчетные температуры кри-
сталлизации циркона, основанные на содержании ti (t(ti)c), составляют 
705 °c в дайке лайручья и 794° в базитовой дайке Палой ламбы. 

в дайке Палой ламбы, помимо собственного циркона, присутствует 
ксеногенный циркон из вмещающих дайку тоналитов. возраст этого цир-
кона t = 3142 млн лет (Арестова и др., 2012), совпадает с возрастом тонали-
тов 2, вмещающих дайку.

циркон андезитов 1. андезиты 1 участвуют в строении зеленокаменных 
структур в районах Палой ламбы и оз. остер и образуют дайки в тонали-
тах фундамента. дайки андезитов в породах фундамента имеют незначи-
тельную мощность, они будинированы и совместно с тоналитами миг-
матизированы трондьемитами. По геохимическим характеристикам они 
идентичны андезитам зеленокаменной структуры и андезитам 1 остерской 
структуры.

в цирконе андезита из дайки, секущей тоналит фундамента в районе 
Палой ламбы (пр. 15, табл. 32), в cl видны зерна без ядер со слабо про-
явленными зонами роста (рис. 127), мелкие, удлиненные и овальные. для 
них получено значение возраста 2919±14 млн лет (Арестова и др., 2015), 
которое можно считать временем образования андезитов 1. характер рас-
пределения рЗЭ в цирконах ((lu/la)N, ce/ce* eu/eu*) более соответствует 
цирконам магматического генезиса, хотя по соотношению la — (sm/la)N 
они занимают промежуточное положение между магматическими и гидро-
термально измененными зернами (Hoskin, 2005). t(ti)c=750° (табл. 32, рис. 
128, в). среди циркона дайки, наряду с собственными, присутствуют более 
крупные зерна бочковидной формы, аналогичные цирконам тоналитов, 
вмещающих дайку. 

в андезитах из даек и силлов в коматиитах и базальтах Палой ламбы 
(табл. 32, пр. 19, рис. 127) цирконы мелкие, удлиненные трещиноватые  
с лоскутной зональностью, которая, согласно корфу (Corfu et al., 2003), воз-
никает при локальной перекристаллизации. в андезите силла одно наиме-
нее измененное зерно (табл. 33, рис. 129, а) дало близкий к конкордантно-
му возраст 2900 млн лет, практически совпадающий с возрастом андезита 
дайки. в этом зерне (lu/la)N ниже, чем в цирконе из дайки в фундаменте, 
аномалии се и eu сглажены, t(ti)c = 864°. По остальным пяти более тре-
щиноватым и измененным зернам получен возраст 2841±16 млн лет. Эти 
зерна более обогащены лрЗЭ, а t(ti)c = 985° (табл. 32, рис. 128, в, 129, а). 
высокая концентрация тi параллельно с высоким содержанием лрЗЭ, ca 

рис. 128. мультиэлементные диаграммы (спайдерграммы) содержаний редких 
и редкоземельных элемннтов в цирконе, нормированные на с1 по (Sun, 

McDonough,1989) из : а — тоналитов 1 (пробы 1161 и1161/1 залитые значки) и тоналитов 
2 (проба 132 белые значки); б — базитов 1 (проба 76 — черные значки, проба 1136 — 
серые значки); в — андезитов 1 (пробы 15 — черные значки, 19 —серые значки, 1213 

— белые значки), г — трондьемитов (пробы 56 — черные значки, 79а — серые значки, 
57 — белые значки), д — базитов 2 (пробы 205 черные значки, 22 — серые значки) и 

базитов 3 (проба 4 — белые значки), е — андезитов 2 — (пробы 1209 — серые значки, 
105 — белые значки). номера проб соответствуют номерам в табл. 32 и на рис. 127
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и sr указывает на наличие избыточного титана в цирконе при его флюид-
ной переработке (Скублов и др., 2009). Полученный изохронный возраст 
для этих андезитов соответствует возрасту интрузии габбро, прорывающей 
андезиты (ранний докембрий…, 2005), т. е. отражает возраст метаморфиче-
ской переработки андезитов, связанной с внедрением габбро. 

в андезитах 1 остерской структуры крупные удлиненные зерна циркона 
с четко выраженной лоскутной зональностью (рис. 127, в). для этих анде-
зитов по пяти зернам циркона получен возраст 2861±10 млн лет при скво 
=0,98 (табл. 33, пр. 2013, рис. 129, б). Этот возраст совпадает с возрастом 
интрузии габброанортозитов, прорывающих андезиты и содержащих их 
ксенолиты в приконтактовых частях интрузии. ранее аналогичное значе-
ние возраста андезитов покрова в районе оз. остер южнее нашей точки от-
бора проб было получено с. а. световым с коллегами (Светов и др., 2013). 
Эти цирконы имеют более пологий график распределения рЗЭ по сравне-
нию с цирконом из андезитов даек, сглаженные се и eu аномалии. рассчи-
танные температуры кристаллизации цирконов варьируют от 670 до 800 °с. 

циркон трондьемитов. как показано выше, трондьемиты широко пред-
ставлены и изучены в районе Палой ламбы, где они секут и мигматизиру-
ют тоналиты фундамента, а в пределах зеленокаменной структуры слагают 
лижмореченский массив. По содержанию главных элементов трондьеми-
ты в фундаменте и в интрузии аналогичны, но в трондьемитах интрузии 
более высокие содержания y и yb и отрицательная аномалия eu. Циркон  
в трондьемитах жильного материала присутствует в виде удлиненных  
и бочковидных зерен. в cl удлиненные зерна обладают зональностью ро-
ста и имеют узкую темную высокоурановую кайму (рис. 127). По централь-
ным частям удлиненных зерен получен возраст 2903±28 млн лет, который 
отражает время образования этих пород (Арестова и др., 2012). Этот цир-
кон характеризуется пологим распределением рЗЭ с незначительной по-
ложительной аномалией се и отрицательной аномалией eu. рассчитанные 
температуры t(ti)c = 978° свидетельствуют о наличии избыточного титана, 
привнесенного при воздействии флюида, и не отражают температур кри-
сталлизации. бочковидные зерна дали значение возраста 3184±31 млн лет, 
который в пределах ошибки совпадает с возрастом тоналитов субстрата 
мигматитов и предполагает ксеногенную природу этих зерен. 

время внедрения трондьемитов лижмореченского массива имеет чет-
кие геологические ограничения: от возраста вмещающих андезитов — 2919 
млн лет до возраста секущей дайки магнезиального диорита — 2892 млн 
лет. в породе присутствует только циркон, который по морфологии соот-
ветствует зернам цирконов тоналитов — протолита трондьемитов массива. 
возраст, полученный по циркону из трондьемита лижмореченского мас-

сива, составляет 3142±22 млн лет (табл. 33, пр. 57). единичные зерна дают 
возраст 3212±18 млн лет. на ранних зернах присутствует кайма, возраст 
которой составляет 2664±37 млн лет. в слабоизмененных конкордантных 
зернах распределение рЗЭ, промежуточное между магматическим и мета-
соматическим: (lu/la)N низкое и составляет 46 и 433, се и eu аномалии 
выражены. t(ti)c =781°. таким образом, изученный циркон аналогичен 
циркону мезоархейских и реже палеоархейских тоналитов, испытавшим 
слабую метасоматическую переработку.

в остерской зеленокаменной структуре с целью датирования изучен цир-
кон трондьемита из гальки в полимиктовых конгломератах, разделяющих об-
разование пород нижнего и верхнего комплексов. в трондьемите выделены  
и продатированы три морфологические группы зерен циркона. большая часть 
циркона — это удлиненные зерна без ядер, по морфологии и геохимческим 
особенностям сходные с цирконом трондьемитов фундамента в Палой ламбе 
(табл. 32, рис. 127, рис. 128, г) . По этим зернам получен возраст 2917±22 млн 
лет (табл. 33, рис. 129, г). расчетные температуры кристаллизации составляют 
T(ti)c = 748°. Зерна циркона второй группы — округлые или эллипсовидные, 
однородные, сходны с цирконом ранних базитовых даек в тоналитах. в них 
высокое (lu/la)N, положительная ce/ce* и отрицательная аномалия eu, t(ti)c 
= 761°. По трем зернам этой группы получен конкордантный возраст 2975±10 
млн лет, также близкий возрасту базитов ранних даек. для единичных бочко-
видных зерен циркона третьей группы получен возраст 3118±11 млн лет. t(ti)c 
= 832°. По морфологии зерен и полученному возрасту этот циркон соответ-
ствует циркону тоналитов 2, а содержание и распределения редких и рЗ эле-
ментов свидетельствует о его метасоматическом изменении. 

циркон высокомагнезиальных габбро и диоритов. высокомагнезиальные 
габбро и диориты (mg# = 0,60–0,75) в районе Палой ламбы образуют круп-
ные дайки, которые прорывают лижмореченскую интрузию трондьемитов 
и вмешающие ее андезиты зеленокаменного пояса, а также трондьемиты 
фундамента. изучен циркон диорита (табл. 32), где он представлен дву-
мя типами зерен: 1 — обломки идиоморфных кристаллов размером около 
100*60 мкм, 2 — удлиненные прозрачные светло-розовые идиоморфные 
кристаллы со слабой зональностью (табл. 32, рис. 127). концентрации  
и характер распределения рЗЭ в цирконах соответствуют таковым цирко-
нов магматического генезиса. в части зерен наблюдается метасоматиче-
ская флюидная переработка: снижается отношение (lu/la)N и ce/ce; рас-
четная температура кристаллизации t(ti)c = 813°. в исследованном образце 
по всем зернам циркона получен конкордантный возраст 2892±9 млн лет 
(Кучеровский и др., 2012; Арестова и др., 2015), который по всем параметрам 
отражает время кристаллизации породы.
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циркон интрузивных габбро, габбро-диоритов и габброанортозитов изучен 
в районах оз. остер, р. суны, Палой ламбы. данные породы кристалли-
зовались в узком интервале времени 2840–2860 млн лет назад (Арестова 
и др., 2015). в районе оз. остер они представляют наиболее поздние поро-
ды из тех, которые присутствуют в гальках полимиктовых конгломератов. 
габброанортозитовая интрузия района оз. остер датирована u-Pb методом 
sIms на приборе shrImP-II по единичным зернам циркона, тогда как 
возраст аналогичных интрузий в семченской и Палаламбинской структу-
рах был определен ранее классическим методом. для габброанортозитов 
по 9 зернам циркона получен конкордантный возраст 2860±9 (Кучеровский 
и др., 2012; Арестова и др., 2015). в этих породах зерна циркона удлиненные 
и изометричные, без ядер, размер зерен 100–200 мкм (рис. 127). в боль-
шинстве зерен видна зональность, напоминающая полисинтетическое 
двойникование в плагиоклазах. Подобная зональность сходна с зонально-
стью, которая часто отмечается в цирконах из габброанортозитов рассло-
енных интрузий. концентрации и характер распределения рЗЭ в цирконе 
габброанортозитов соответствуют таковым цирконов магматического ге-
незиса. t(ti)c = 758° (табл. 32, рис. 128, д). 

циркон средне-кислых пород позднего магматического комплекса района 
оз. остер. для циркона из средне-кислых пород даек и малых интрузий 
позднего субвулканического комплекса района оз. остер — андезитодаци-
тов, дацитов и плагиопорфиров, секущих конгломераты, получены наибо-
лее разнообразные и противоречивые возрастные данные. ранее для этих 
даек классическим u-Pb методом по циркону был получен возраст около 
2830 млн лет, и на этом основании конгломераты считались мезоархейски-
ми образованиями (ранний докембрий…, 2005).

исследования циркона из даек плагиопорфиров (пр. 105) и андезитода-
цитиов (пр. 1209) показали, что в обеих пробах преобладающим является 
циркон сложного строения. они образуют длинно- и короткопризматиче-
ские зерна, в большинстве из которых наблюдается двухфазное строение. 
в cl изображении выделяются зерна с темными переработанными ядрами 
и полосчатыми оболочками, полосчатые длиннопризматические зерна без 
ядер, а также редкие отдельные темные в cl зерна (рис. 127). в наиболь-
шем количестве присутствуют полосчатые длиннопризматические зерна 
и оболочки на переработанных ядрах. По этим зернам получен возраст 
по дискордии 2907±14 (пр. 105) и 2896±8 млн лет (пр. 1209) (табл. 32, 33, 
рис. 129, д). в полосчатых зернах проб 105 и 1209: концентрации и характер 
распределения рЗЭ в цирконе соответствуют таковым в цирконе магма-
тического генезиса. t(ti)c=838°. По морфологии и полученному возрасту 
эти зерна более всего соответствуют циркону трондьемитов с полностью 

рис. 129. дискордии, построенные для проб: андезитов 1 (а — проба 19, б — проба 
2113), трондьемитов (в — проба 79а, г — проба 57), андезитов 2 (д — проба1209,  

е — проба 105), базитов 3 (ж — проба 4)
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переработанными темными ядрами и рассматриваются как ксеногенные 
зерна. исключение представляет зерно 105–2, для которого получен кон-
кордантный возраст 2761±56 млн лет. темные переработанные ядра и от-
дельные темные в cl зерна дают одинаковый возраст 2664–2665 млн лет. 
они характеризуются высокими концентрациями урана — u и th, но th  
в отдельных (новообразованных) зернах почти на порядок больше, чем  
в переработанных ядрах. в высокоурановых зернах распределение рЗЭ 
близко к магматическому; t(ti)c  =  770°. в высокоурановых ядрах низкое 
(lu/la)N, се-аномалия сглажена, выше содержание hf, t(ti)c = 826°. веро-
ятно, процессы кристаллизации высокоурановых зерен и преобразования 
древних ядер происходили синхронно. как будет показано ниже, ново-
образованные зерна высокоуранового циркона по своим характеристи-
кам, а также по отношению рb207/Pb206 близки цирконам микроклиновых 
гранитов. кроме этих зерен в пробе 1209 присутствуют единичные зерна 
бочковидной формы, возраст одного из зерен по соотношению рb207/Pb206 
составляет 3135±8 млн лет (табл. 33). Зерно испытало флюидную перера-
ботку: (lu/la)N низкое, се и eu аномалии сглажены. содержание hf и от-
ношение lu/hf сопоставимы со значениями в цирконетоналитов; t(ti)c = 
876° (табл. 32).

циркон дифференцированнго комплекса поздних базитовых даек оз. остер. 
базитовые дайки (базиты 3) прорывают терригенные породы и субвулка-
нический комплекс средне-кислых пород, а сами секутся микроклиновы-
ми пегматоидными гранитами. нами был изучен циркон из дайки габбро 
3. Циркон образует мелкие зерна размером 30–50*100 мкм (табл. 32, рис. 
127). концентрации и характер распределения рЗЭ в цирконах соответ-
ствуют таковым цирконов магматического генезиса t(ti)c = 869° (табл. 32, 
рис. 128, д).

возраст дайки, полученный нами u-Pb методом на приборе shrImP-II 
по пяти зернам, из которых одно конкордантное, составляет 2724±55 млн 
лет, а два зерна, вероятно, являются ксеногенными (табл. 33, рис. 129, ж).

циркон микроклиновых гранитов. микроклиновые граниты являют-
ся наиболее поздними архейскими образованиями исследуемых районов. 
Циркон в них образует как собственные зерна характерного габитуса (окру-
глые или эллипсовидные), так и оболочки на ксеногенных «тоналитовых» 
зернах. в катодолюминесцентном изображении эти зерна темные, часто  
с мелкими включениями (рис. 127). конкордантный возраст по единичным 
зернам и по оболочкам более древних зерен составляет 2665±19 и 2674±18 
млн лет. концентрации и характер распределения рЗЭ в цирконе грани-
тов соответствуют таковым цирконов магматического происхождения. t(ti)
c=748°.

4.3.3. обсуждение результатов

Проведенное нами ранее (Арестова и др., 2015) сравнение изотопного 
состава nd в породах показало, что тоналиты первого и второго импульсов 
выплавлялись из источников близкого возраста. тdm(nd) для тоналитов 
первого импульса составляет 3,2–3,4 млрд лет и для второго импульса 3,3–
3,4 млрд лет. При этом более древние тоналиты характеризуются более вы-
сокими отношениями sr/y (около 70) и (la/yb)n (>60), низкими содержа-
ниями K2o и rb, y, hree, по сравнению с ттг более позднего импульса. 
Это означает, что расплавы ттг с возрастом 3,24 млрд лет формировались 
на больших глубинах с присутствием в рестите граната. Повышение кон-
центраций K2o и rb в тоналитах 2 может быть связано с поздним наложен-
ным процессом. сравнение конкордантных зерен циркона из тоналитов 
обоих импульсов показывает, что при сходной морфологии они различа-
ются так же, как и вмещающие их породы. в цирконах ранних тоналитов 
меньше y, в 1,5–2 раза больше hf и, соответственно, более низкие отноше-
ния lu/hf. расчеты показали, что температуры кристаллизации циркона  
в тоналитах 1 несколько превышают температуры в тоналитах 2 — t(ti)c 
~731 °с и 705 °с соответственно. Эти данные хорошо согласуются с раз-
личиями в условиях формирования исходных расплавов тоналитов 1 и 2. 
концентрации li в цирконах тоналитов 1 и 2 соответствуют его концентра-
циям в цирконах коровых пород и существенно отличаются от цирконов 
плагиогранитов океанического дна (рис. 130, в) (Grimes et. al., 2009; Bouvier 
et al., 2012). 

габбро-амфиболиты (1) ранних даек в тоналитах 1 и 2 по своим геохими-
ческим характеристикам полностью аналогичны метабазальтам зеленока-
менных поясов (Арестова и др., 2012; 2015; Чекулаев и др., 2009б), при этом 
габбро обогащены рядом литофильных элементов (rb, ba, th). Циркон 
из даек габбро-амфиболитов мелкий, однородный, незональный. боль-
шая часть зерен циркона имеет четко выраженный магматический спектр 
распределения рЗЭ с дифференцированным распределением легких и тя-
желых рЗЭ (рис. 128, а). По соотношению u/yb-y циркон базитов 1 со-
ответствует циркону из континентальных, а не океанических расплавов.  
о принадлежности циркона базитов 1 к циркону континентальных обра-
зований свидетельствуют также существенно более высокие концентрации 
li, чем в цирконе базитов океанической коры (рис. 130, б, в) (Bouvier et al., 
2012). расчетные температуры кристаллизации циркона габбро-амфибо-
литов 1 t(ti) c = 705–794 °с (табл. 32).

андезиты 1 Палой ламбы и остера, как было показано нами ранее (Аре-
стова и др., 2015), полностью идентичны по содержаниям главных и редких 
элементов. они выплавлялись из источников близкого возраста: т(dm) nd 



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

292 293

Глава 4. Применение изотопно-геохимических и геохронологических...

для них составляет 3,0 млрд лет и в пределах ошибки совпадает с возрастом 
базальтов и габбро-амфиболитов 1. При этом если u-Pb изотопный возраст 
цирконов в дайке андезита, секущей тоналиты фундамента (2919 млн лет), 
соответствует положению этих пород в шкале последовательности геологи-
ческих событий, то u-Pb изотопный возраст цирконов в андезитах силлов 
Палаламбинской зеленокаменной структуры и покровов остерской струк-
туры соответствует возрасту прорывающих их габбро (2840 млн лет) и габ-
бро-анортозитов (2860 млн лет). разновозрастные цирконы из андезитов 
существенно различаются между собой морфологией зерен. Цирконы из 
дайки андезитов в тоналитах более изометричные с коэффициентом удли-
нения 1,5–2, в cl обладают магматической слабо проявленной зонально-
стью роста. Цирконы из сила андезитов в базальтах и особенно цирконы 
из покровов имеют коэффициент удлинения 5–7, обладают характерной 
лоскутной зональностью, которая возникает по трещинам, нарушающим 
первоначальную зональность, и приводит к локальной перекристалли-
зации (Corfu et al., 2003). Цирконы из дайки в тоналитах обладают более 
дифференцированным спектром распределения рЗЭ по сравнению с цир-
конами из андезитов покровов и силлов. они имеют в 1,5–2 раза более низ-
кие концетрации hf и более высокое отношение lu/hf. Полученный более 
молодой возраст в покровах и силлах андезитов представляется обосно-
ванным и соответствует возрасту метаморфизма, связанного с внедрением 
габбро и габбро-анортозитов второго этапа базитового магматизма. геохи-
мические различия в характере распределения рЗЭ в цирконах дайки по 
сравнению с цирконами из андезитов покровов, а также различия между 
наименее и наиболее измененными цирконами из силла андезитов в зе-
ленокаменной структуре подтверждают вывод о метаморфических преоб-
разованиях первично магматических цирконов в метаандезитах покровов 
и силлов. вероятно, цирконы в андезитовых дайках оказываются брониро-
ванными вмещающими тоналитами и сохраняют возраст кристаллизации 
андезитов, тогда как цирконы из андезитов покровов и силлов в зеленока-
менных структурах преимущественно изменены в процессе метаморфиз-
ма, связанного с внедрением базитов 2, и не отражают время их магмати-
ческой кристаллизации.

трондьемиты в исследованных районах имеют различную геологическую 
предысторию. возраст источника т(dm)nd для трондьемитов фундамента 
Палаламбинской структуры составляет 3,3–3,4 млрд лет, для трондьемитов 
лижмореченского массива, прорывающих вулканиты зеленокаменного 
пояса, 3,0–3,2 млрд лет, а для трондьемитов остерской структуры — око-
ло 3,0 млрд лет. u-Pb возрасты цирконов трондьемитов фундамента Па-
лой ламбы и остера в пределах ошибки близки между собой и составляют 

рис. 130. диаграммы: а — (sm/la)N — la (г/т), демонстрирующая степень 
измененности изученных цирконов водлозерского домена. 

Поля различных типов циркона выделены по (Grimes et al., 2009; Hoskin, 2005; Cavosie et 
al., 2006; Bouvier et al., 2012); б — u/yb — y (г/т) диагональная линия и поля для цир-
кона из пород океанической и континентальной коры внесены по (Bouvier et al., 2012). 
условные обозначения для циркона из: тоналитов 1 — сложный крест, тоналитов 2 — 
простой крест, трондьемитов — белый ромб, базитов 1 — черный треугольник, базитов 
2 — серый треугольник — цирконы, базитов 3 — белый треугольник андезитов 1 — се-
рый квадрат, андезитов 2 — белый квадрат. в — гистограмма содержаний li в цирконе 
из пород океанической коры (Grimes et al., 2011) — светло-серое поле и из архейских 

пород водлозерского домена — темно-серое поле
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2903 и 2917 млн лет соответственно. морфология зерен цирконов в этих 
трондьемитах также сходна. Зерна циркона, отражающие кристаллизацию 
этих трондьемитов, характеризуются низким значением (lu/la)N, = 32–63,  
в них отсутствуют положительные се-аномалии, что, вероятно, обусловле-
но высоким содержанием флюида в расплаве и постмагматической перера-
боткой зерен цирконов. они близки по содержаниям hf и li, отношению 
lu/hf. в обеих породах содержатся ксеногенные зерна тоналита, имеющие 
возраст 3118–3180 млн лет, которые часто являются преобладающими. та-
ким образом, можно считать, что в интервале времени 2,92–2,90 млрд лет 
назад происходило плавление различных по возрасту и глубине залегания 
тоналитов коры с образованием трондьемитовых расплавов с высоким со-
держанием флюида.

возраст образования трондьемитов лижмореченского массива (2919 
млн лет > т > 2892 млн лет), прорывающих породы зеленокаменной струк-
туры, по геологическим соотношениям должен соответствовать трондье-
митам в тоналитах фундамента. однако в трондьемитах массива присут-
ствуют только цирконы, которые по морфологии зерен (бочонковидные, 
удлиненные, зональные) и полученному возрасту (u-Pb sh = 3142±22 млн 
лет) соответствуют цирконам из тоналитов фундамента, а их u-Pb воз-
раст соответствует возрасту источника. можно считать, что образованный 
трондьемитовый расплав содержит ксеногенный циркон источника, а кри-
сталлизация собственного циркона не происходила.

базиты второго этапа представлены в изученных районах дайками вы-
сокомагнезиальных габбро и диоритов, а также интрузиями габбро и габ-
бро-анортозитов. Цирконы как даек, так и интрузий дают u-Pb sh кон-
кордантные значения возраста 2892±9 и 2860±9 млн лет соответственно. 
Породы даек и интрузии имеют высокую магнезиальность. ранее было 
показано (Арестова и др., 2015), что расплавы даек образованы при плав-
лении гарцбургитовой мантии при существенной роли водных флюидов. 
интрузии габбро и габбро-анортозитов являются производными комати-
итовых или высокотемпературных базальтовых расплавов, выплавленных 
из недеплетированного мантийного источника, а все последующее разно-
образие составов обусловлено процессами жидкостной и кристаллизаци-
онной дифференциации и ассимиляцией тоналита коры. как в дайках, так 
и в интрузии габбро-анортозитов присутствуют единственные генерации 
цирконов с характерными магматическими особенностями. среди цирко-
нов даек, помимо неизмененных магматических зерен, имеются зерна, ис-
пытавшие метасоматическую переработку, тогда как в интрузии все цирко-
ны неизмененные. конкордантные значения возраста цирконов из базитов 
второго этапа, как даек, так и интрузии, свидетельствуют о незначительной 

степени изменений первичных характеристик цирконов. По соотноше-
ниям (sm/la)N — la, u/yb — y (рис. 130, а, б), а также по относительно 
более высокому содержанию рЗЭ, li цирконы высокомагнезиальных бази-
тов значимо отличаются от цирконов основных пород океанического дна 
— производных dm (Grimes et al., 2006; 2009; 2011; Belousova et al., 2006; 
Bouvier et al., 2012). следовательно, цирконы габбро второго этапа кристал-
лизовались в условиях континентальной коры.

самым сложным в районе оз. остер является вопрос о возрасте и гене-
зисе расплавов субвулканических пород верхнего комплекса, прорываю-
щих конгломераты, и о природе содержащихся в них цирконов. как было 
показано ранее (Чекулаев и др., 2002), верхний комплекс включает в себя 
андезитодациты (андезиты 2), плагиопорфиры и гранит-порфиры. боль-
шинство этих пород имеют древний источник с т(dm) nd = 3,2–3,5 млрд 
лет. исследование циркона из андезитодацитов с 64 % sio2 и гранит-пор-
фиров с 71  % sio2 показало их одинаковое строение, возраст и степень 
переработки. 

как было показано выше, в породах субвулканического комплекса при-
сутствуют зерна циркона, для которых получен возраст 2907±14 (пр. 105) 
и 2896±8 млн лет (пр. 1209). Этот циркон по строению, геохимическим 
особенностям и полученному по ним возрасту соответствует магматиче-
ским цирконам трондьемитов, присутсвующих в виде галек в этих кон-
гломератах, следовательно, этот циркон (циркон 1) следует рассматривать 
как ксеногенный. При этом циркон «трондьемитов» обладает характери-
стиками магматических зерен с (lu/la)n = 3000–6000, се/се* = 7–17, eu/
eu* = 0,2–0,4, следовательно, расплавы, несущие ксеногенные зерна цир-
кона, были сухими и не вызывали их переработку 

в то же время в этих породах присутствует высоко-u циркон 2 (проба 
105 и 1209) в виде самостоятельных зерен и в виде ядер в цирконе 1. возраст 
этого циркона по соотношению 207Pb/206Pb составляет 2664–2665 млн лет. 
учитывая, что породы комплекса прорваны дайками базитов 3 с возрастом 
около 2724 млн лет, их возраст выше возраста базитов 3. наличие в породах 
верхнего магматического комплекса циркона 2665 млн лет свидетельству-
ет, что после их образования произошло термальное событие, приведшее  
к формированию нового высоко-u циркона, полностью заместившего бо-
лее древний циркон. 

таким образом, возраст пород верхнего вулкано-плутонического ком-
плекса района оз. остер и, соответственно, конгломератов на данный мо-
мент остается неустановленным.

единственным репером определения времени образования пород 
этого комплекса является пересечение его дайками базитов 3. базитовые 
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дайки, дифференцированные по составу от магнезиальных, высокогли-
ноземистых до высокотитанистых, занимают одинаковое геологическое 
и структурное положение. расплавы даек, вероятно, представляют собой 
производные единого расслоенного резервуара. εnd(2724) даек варьирует 
от +0,4 до +1,7 и свидетельствует об его образовании из слабо деплетиро-
ванного мантийного источника. Циркон даек образует одну генерацию 
зерен с магматическими характеристиками. По соотношениям u/yb-y 
и концентрациям li они соответствуют не циркону базитовых расплавов 
океанического дна (рис. 130) с источником dm, а циркону континенталь-
ной коры. 

микроклиновые граниты завершают последовательность магматиче-
ских пород в архее в изученных районах, а также вызывают процессы 
преобразования в породах как нижнего, так и верхнего (постконгломе-
ратового) магматического комплекса. возраст их составляет около 2664 
млн лет.

4.3.4. выводы

в породах изученных районов отмечается широкое разнообразие цир-
кона, как по морфологии, так и по составу, что определяется целым рядом 
факторов.

1. Циркон тоналитов двух ранних возрастных групп (3,24 и 3,15 млрд 
лет) имеет сходную морфологию зерен, но отличается соотношением y, 
hf и lu/hf отношением. в тоналитах 2 присутствуют ксеногенные зерна 
циркона тоналитов 1. большая часть циркона из тоналитов 1 по распре-
делению рЗЭ и (sm/la)N-la относятся к метасоматическому типу, т.  е. 
они испытали флюидную переработку, но при этом возрасты измененных  
и неизмененных зерен циркона незначительно различаются между собой, 
что указывает на отсутствие существенного разрыва во времени между 
магматической кристаллизацией и флюидной переработкой. температу-
ры кристаллизации циркона в тоналитах 1 несколько превышают таковые  
 тоналитах 2 (t(ti)c ~731 °с и 705 °с соответственно), что согласуется с пред-
ставлением о большей глубине формирования исходных расплавов тона-
литов 1 (Арестова и др., 2015). 

2. большинство циркона ранних базитов (3,02–2,97 млрд лет) имеет вы-
раженный магматический спектр распределения рЗЭ. По u/yb-y и высо-
ким концентрацям li этот циркон значимо отличается от циркона основ-
ных пород океанического дна. в дайках ранних базитов также присутствует 
ксеногенный бочкообразный циркон вмещающих тонлитов 2 (Арестова и 
др., 2015). 

3. Циркон из андезитовой дайки в тоналитах фундамента сохраняет 
характеристики магматических зерен, а их возраст 2,92 млрд лет соот-
ветствует времени кристаллизации. Цирконы из силла андезитов в ба-
зальтах зеленокаменной структуры района Палой ламбы лишь в редких 
случаях сохраняет возраст кристаллизации (2,9 млрд лет). в большин-
стве зерен по трещинам развивается лоскутная зональность с замеще-
нием магматических характеристик метаморфическими и изменени-
ем возраста зерен в сторону их омоложения. в андезитовых покровах 
остерской структуры зерна циркона с лоскутной зональностью полно-
стью изменены и отражают возраст метаморфизма, связанного с вне-
дрением интрузий габброанортозитов второго этапа базитового магма-
тизма с возрастом 2,86 млрд лет. 

4. трондьемиты в изученных районах присутствуют в виде мигматитов 
среди тоналитов фундамента, галек конгломератов и интрузии в зеленока-
менном поясе. в трондьемитах фундамента и галек конгломератов, наря-
ду с удлиненными зернами циркона близкого возраста (2,903 и 2,917 млн 
лет соответственно), присутствуют ксеногенные зерна циркона, соответ-
ствующие циркону тоналитов — источника трондьемитов. трондьемиты 
лижмореченского массива, прорывающего Палаламбинскую зеленока-
менную структуру и кристаллизовавшиеся в менее глубинных условиях, 
чем трондьемиты фундамента, содержат лишь ксеногенные зерна циркона 
тоналитов с возрастом 3,13 млрд лет, который не отражает время внедрения  
и кристаллизации массива. собственный циркон при внедрении массива 
не кристаллизовался.

5. Циркон поздних базитов по характеру распределения рЗЭ и (sm/la)
N-la является неизмененным магматическим. По соотношению u/yb-y  
и высоким концентрацям li циркон базитов соответствует цирконам бази-
тов внутриконтинентальных образований.

6. Породы позднего вулкано-плутонического комплекса района оз. 
остер, прорывающего конгломераты, не содержат циркона, отражаю-
щего время кристаллизации пород. в них присутствуют ксеногенные 
зерна циркона, оболочки которых по морфологии и возрасту (2896–
2907 млн лет) аналогичны циркону трондьемитов, а ядра — представля-
ют собой переработанные реликты более древнего циркона, измененно-
го в результате полной флюидной переработки, связанной с внедрением 
микроклиновых гранитов. очевидно также, что время формирования 
пород этого комплекса имело место между временем кристаллизации 
базитов 2 (2,86 млрд лет), и временем внедрения даек базитов 3 (t > 2,72 
млрд лет). 
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4.4. влияние свекофеннских преобразований на 
изотопный состав кислорода корУндсодержащих 
пород хитоострова (беломорский комплекс)

интерес, проявляемый к метаморфическим породам с корундом се-
верной карелии беломорского комплекса, определяется свойственными 
этим породам необычайно низкими значениями δ18o, которые, вероятно, 
свидетельствуют о взаимодействии с ледниковыми флюидами (Herwartz et 
al., 2015). однако до сих пор не ясны ни время образования флюида (воз-
раст ледников), ни условия его взаимодействия с протолитами. изотопные 
отношения кислорода могут быть понижены до основных процессов эн-
догенной активности комплекса (дометаморфическое обеднение, (Krylov, 
2007)), одновременно с этими процессами (Bindeman et al., 2010), либо уже 
на поздних (свекофеннских) регрессивных этапах преобразования пород. 
Проблемы синхронизации эндогенных процессов с понижением 18o/16o 
связаны, с одной стороны, со сложной полициклической эволюцией ком-
плекса, с другой стороны — с неопределенностью режимов флюида на каж-
дой из стадий эволюции. кроме того, в ряде случаев (при анализе менее 
трех-четырех фаз из одного образца, при отсутствии достоверных калибро-
вок изотопного фракционирования) невозможно судить о равновесности 
изотопного фракционирования и, таким образом, о достоверности опре-
деленных параметров.

Цель настоящей работы — оценка возможности поступления внешнего 
флюида с низкими 18o/16o во время поздних (свекофеннских) метаморфи-
ческих преобразований пород на основе распределения изотопов кислорода 
между фазами и сопоставления вычисленного изотопного состава кислорода 
флюида в условиях поздних метаморфических процессов. для исследований 
использован материал из наиболее изученных выходов корундсодержащих 
пород на острове хитоостров (оз. верхнее Пулонгское, северная карелия) 
среди метаморфических образований чупинской толщи.

4.4.1. геологическая характеристика

в составе чупинской толщи преобладают мигматизированные плагиог-
нейсы (обычно с гранатом, биотитом и кианитом), протолитами которых 
считаются граувакки вулканогенно-осадочных последовательностей (Мил-
лер и др., 1999). кроме того, в составе толщи в виде будин, линз и прослоев 
распространены амфиболиты и кристаллические сланцы.

как инфильтрация внешнего флюида, так и ремобилизация унаследо-
ванного флюида могут быть связаны с одним или несколькими из извест-

ных этапов становления беломорского подвижного пояса, к которым от-
носятся (Бибикова и др., 1997; 2001; 2004):

1. Формирование вулканических и осадочных протолитов 2880–2820 
млн лет назад на фоне образования островных дуг, которые включали как 
кластический материал из карельского кратона, так и островодужные вул-
каниты.

2. метаморфизм амфиболитовой и гранулитовой фаций умеренных 
давлений (от 6–7 до 8 кбар, с максимальными температурами от 700–730 
до 800 °c) одновременно или вскоре после образования вулканогенно-оса-
дочной последовательности приблизительно 2855±5 млн лет назад.

3. Повторный метаморфизм в условиях, соответствующих нижней коре, 
обусловленный коллизией карельского кратона с ранее образованной 
островной дугой 2,73–2,71 млрд лет назад. P-t траектория метаморфизма 
прослеживается от t = 800 °c до 650–750 °c с последующей декомпрессией 
приблизительно до 6 кбар.

4. Периоды рифтогенеза с внедрением мантийных ультраосновных-ос-
новных расплавов, представленных интрузиями друзитов (коронитовых 
габбро), 2,5–2,4 и 2,3–2,1 млрд лет назад. кристаллизация друзитов проис-
ходила на глубинах 20–25 км (P от 7 до 9 кбар (Шарков и др., 1997)).

5. локально проявленный метаморфизм амфиболитовой и зеленослан-
цевой фаций (1875±5 млн лет u-Pb zrn) с максимальными температурами 
590–600 °c и давлением 5,8–5,9 кбар. к свекофеннскому периоду развития 
относятся: а) образование маломощных (до первых метров, обычно — не-
сколько сантиметров) секущих прожилков разного состава (хлорит, каль-
цит, серицит, кварц) связанное, вероятно, с мобилизацией остаточных 
флюидов вдоль трещин в условиях фации зеленых сланцев; б) образование 
пегматитов.

на хитоострове высокоглиноземистые породы с корундом и простран-
ственно ассоциированные с ними недосыщенные кремнеземом высоко-
глиноземистые породы слагают сложно деформированные и разлинзо-
ванные пластообразные тела с общим сЗ простиранием, мощностью до 
нескольких десятков метров (обычно около 20–30 м) среди образований 
чупинской толщи. Породы с корундом обнажаются на площади приблизи-
тельно 150×250 м на севере острова и перекрываются ортоамфиболитами 
(амфиболизированными и будинированными габбро-норитами). мине-
ральные ассоциации включают лейкократовые средне-крупнозернистые 
гранат-биотитовые и кианит-гранат-биотитовые плагиогнейсы («чупин-
ские» гнейсы), бескварцевые (мезократовые) плагиоклаз-биотит-гранат-
кианитовые кристаллические сланцы, нередко с амфиболом; плагиоклаз-
биотит-гранатовые сланцы со ставролит-плагиоклазовыми симплектитами 
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по кианиту; аналогичные породы с амфиболами (включая жедрит) и, нако-
нец, породы с обособленными порфиробластами (до сантиметров) ставро-
лита и/или корунда (в том числе плагиоклазиты). Помимо породообразую-
щих минералов, породы содержат циркон, сфен, ильменит, рутил, апатит, 
ортит, вторичные мусковит, серицит, хлорит. Приведенная выше последо-
вательность пород может отражать как флюидную переработку с увели-
чением степени перекристаллизации при переходе от вмещающих пород  
к породам с обособленными выделениями корунда/ставролита, так и нало-
жение разновозрастных процессов, в том числе магматической и (ультра-) 
метаморфической дифференциации. кроме того, среди пород наблюдают-
ся поздние секущие маломощные (до нескольких десятков см) прожилки 
кварца, кальцита, хлорита и серицита.

ранее приведенные оценки возрастов цирконов из корундсодержащих 
пород свидетельствуют как минимум о трех существенно разделенных по 
времени процессах (Крылов и др., 2011). возраст наиболее древних ядер 
(коричневого цвета, зонального строения, с низкой интенсивностью лю-
минесценции, с обычными включениями вулканических стекол) оценива-
ется в 2968±3 млн лет, что превышает возраст предполагаемого формиро-
вания протолитов чупинской толщи (2880–2820 млн лет (Бибикова и др., 
2004)). основная часть циркона (около 60 % всей популяции, образующая 
субидиоморфные полупрозрачные и прозрачные кристаллы коричневато-
розового цвета короткопризматического или субизометричного облика) 
имеет возраст 2747±6 млн лет. морфологические особенности и внутрен-
нее строение кристаллов данного циркона позволили предположить, что 
их образование происходило в ходе высокотемпературного метаморфизма 
при участии водонасыщенного флюида. Поздняя генерация цирконов 1,9–
1,8 млрд лет представлена бесцветными или светло-желтыми или желтова-
то-коричневыми прозрачными идиоморфными зональными призматиче-
скими кристаллами с повышенной в целом люминесценцией. кроме того, 
циркон с таким характером люминесценции формирует тонкие каймы на 
кристаллах ранее образованных разновидностей.

для данного исследования из основных перечисленных разновидностей 
пород на участке около 20×50 м отобрано десять представительных (20–30 
кг) проб (более подробное описание см. (Крылов и др., 2011)). Пробы Kr11b 
и Kr11m — мезократовые Pl-bt-Grt-Ky-кристаллические сланцы с amp 
(обозначения минералов в табл. 34); Kr11d-Pl-bt-Grt-кристаллический 
сланец с st-Pl симплектитами по Ky; Kr12d-Pl-bt-Grt-кристаллический 
сланец с st-Pl симплектитами; Kr12e-Pl-bt-Grt-сланцы с crn-Pl симплек-
титами; Kr11a, Kr11c-плагиоклазит с обособленными порфиробластами 
crn; Kr10a; Kr14d; Kr14e-плагиоклазит с порфиробластами crn и st. кроме 

того, для анализа также отобран материал из прожилков (хлорит, кальцит, 
кварц, слюда), часть из которых отобрана возле перечисленных проб.

4.4.2. методика

определение изотопного состава кислорода проводилось по традици-
онной методике, включающей разложение пород и минералов (1–5 мг) пу-
тем реакции с brf5, конверсией кислорода в co2 на горячем угле в присут-
ствии Pt катализатора с последующей масс-спектрометрией (VG IsoGas 
Prism). выход кислорода относительно расчетного в каждом опыте был 
не меньше 98  %. каждый образец анализировали как минимум дважды 
(включая разложение). кроме того, через каждые 4–5 опытов определялся 
изотопный состав кислорода лабораторного стандарта co2. средняя по-
грешность приведенных в табл. 35 значений δ18о составляет ±0,07 ‰ (1σ, 
средние из 2 и более анализов). для оценки систематической погрешности 
использовали стандарт nbs-28. все величины отношений изотопов кис-
лорода представлены в δ18о (‰) относительно VsmoW. сравнение с опу-
бликованными результатами анализа отдельных фаз из идентичных пород 
(и точек отбора проб (Bindemann, Serebryakov, 2011)) отличаются не более 
чем на 0,5–0,6 ‰.

выделение мономинеральных фракций проводили с использованием 
магнитной сепарации, флотации и тяжелых жидкостей с последующей 
очисткой под бинокуляром. суммарное содержание примесей в каждой 
мономинеральной фракции не более 2 %. 

для расчетов в работе использована согласованная совокупность зави-
симостей равновесного распределения изотопов между фазами (i, j) от тем-
пературы (табл. 34, 35) в виде ∆ij ≡ δi

18o — δj
18o ≈ aij + bij*106/t2(oK) (Bottinga, 

Javoy, 1973, Javoy, 1977). aij, bij — константы для данных двух фаз. исполь-
зование полиномов большей степени (например, Chacko et al., 1996) для 
интерполяции изотопного фракционирования в интервале полученных 
(ниже) температур практически не уменьшает общую погрешность. для 
привязки к общей шкале при согласовании калибровок использованы за-
висимости Qtz-h2o (Bottinga, Javoy, 1973) и Qtz-cc (Clayton et al, 1989) (табл. 
34; там же — обозначения фаз).

для отображения распределения изотопов кислорода между фазами ис-
пользована диаграмма с координатами brj vs δj

18o + arj, где brj = br – bj, r 
— одна из фаз породы («референтная» фаза) (рис. 131). в условиях равно-
весного распределения изотопов кислорода между фазами, фигуративные 
точки на этой диаграмме образуют прямую линию с углом наклона 106/
T2 (Krylov et al., 1998). Фигуративные точки δ18o фазы, которые значимо 
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отклоняются от прямой, для расчетов не использованы (либо изотопное 
равновесие с другими фазами отсутствует, либо неточные калибровки со-
ответствующих изотопных геотермометров).

4.4.3. результаты

распределение изотопов кислорода (табл. 35, рис. 131) для большин-
ства проанализированных образцов соответствует частичному равнове-
сию между породообразующими минералами. Значимые отклонения от 
равновесного распределения фиксируются для ставролита (до 5 ‰ в про-
бах Kr10a, Kr11d, Kr14e, менее значительное отклонение в пробе Kr12e), 
жедрита (Kr10a 4,5 ‰, Kr11d 4 ‰), корунда (Kr12e 3 ‰, Kr14d 5 ‰, Kr14e 
2 ‰, Kr11a), вторичных серицита и мусковита (до 8–9 ‰ в пробе Kr11a, 
менее значительные — в пробах Kr10a 2  ‰, Kr14d 5  ‰). существенные 
отклонения от равновесного распределения отмечаются в хлорите из секу-
щих прожилков: до 8–9 ‰ (Kr11a, Kr14e), менее значительные отклонения 
— для вторичного хлорита пробы Kr11b. необходимо отметить, что все без 
исключения отклонения от изотопного равновесия связаны с повышением 
δ18o той или иной фазы относительно равновесного фракционирования.

все вычисленные температуры изотопного равновесия соответствуют 
условиям метаморфизма фации зеленых сланцев. для пород с корундом 
температуры изотопного равновесия попадают в два интервала: 470±15 °c 
и 395±15 °c. в породах с кианитом (без корунда) оцененные температу-
ры варьируют от 400 до 470 °c. в целом, таким образом, мы не наблюдаем 
зависимости температур изотопного равновесия от минерального состава 
пород. следует отметить, что среди пород с корундом минимальные δ18o 
фиксируются в минералах плагиоклазитов, те же фазы в кианит-содержа-
щих породах без корунда обычно имеют δ18o на 3–5 ‰ выше.

Цирконы в изученных породах характеризуются гетерогенным строе-
нием (Крылов и др., 2011), которое выражается как в различных оптических 
свойствах, разных содержаниях и отношениях элементов-примесей, оцен-
ках возраста, так и выраженной зональностью изотопных отношений кис-
лорода (Bindeman, Serebryakov, 2011). Поэтому, проанализированные цирко-
ны в целом также отклоняются от изотопного равновесия с другими фазами 
проб. в то же время фигуративные точки анализов самой поздней генерации 
цирконов (желтовато-коричневого цвета, th/u<0,02 и u<250 г/т, с незна-
чительным количеством более древних ядер) приближаются к линиям ре-
грессий на диаграмме brj vs δj

18o + arj (рис. 131). таким образом, можно пред-
полагать, что кристаллизация поздней (свекофеннской) генерации циркона 
происходила в изотопном равновесии с другими фазами образцов.

рис. 131. Представительные изотермы, построенные по распределению изотопов 
кислорода между фазами пород хитоострова.

кружками показаны фигуративные точки анализов изотопно-равновесных минералов. 
x = brj, y = δj+arj (см. пояснения в тексте); r2 — коэффициент детерминации регрессии. 
в качестве «референтной» фазы использован плагиоклаз. для валовых анализов цирко-

нов показаны приблизительные доли ядер относительно свекофеннских оболочек
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4.4.4. обсуждение результатов

изотопный состав кислорода флюида, определенный по фракциониро-
ванию изотопов кислорода в изученных пробах, варьирует –21 до –15 ‰ 
при t = 470±10 °c, от –16 до –21 ‰ при t = 405±10 °c и от –14 до –20 ‰ 
при t = 380±10 °c (табл. 36). столь значительные вариации не согласуются 
с флюидным обменом между породами в интервале температур 380–470 °с 
и существованием общего (инфильтрационного) флюида при данных ус-
ловиях. существенно меняющийся изотопный состав кислорода флюида, 
различные температуры фиксации изотопного равновесия, разный изо-
топный состав близких по химическому и фазовому составу пород — все 
это в целом доказывает, что масштабы взаимодействия флюид-порода в ус-
ловиях, соответствующих процессам свекофеннского преобразования по-
род, ограничивались несколькими метрами. величины δ18о секущих про-
жилков, формирование минеральных ассоциацийв которых может быть 
связано с мобилизацией флюидов при декомпрессии из ранее образован-
ных гидроксил-содержащих минералов, не превышают δ18о вмещающих 
пород (8,5–12 ‰ по гнейсам чупинской толщи) и не могут сбалансировать 
понижение на 30–40 ‰ пород гнейсовой толщи. кроме того, понижение 
18o/16o за счет каких-либо реакций в пределах толщи пород не согласуется 
с результатами, полученными с использованием тройной изотопной систе-
мы 16o-17o-18o (Herwartz et al., 2015).

низкие 18o/16o внешних кайм (оболочек) цирконов обусловливаются 
их кристаллизацией при взаимодействии с обедненным 18o флюидом при 
свекофеннских преобразованиях пород. однако установленная ограни-
ченность масштабов взаимодействий между флюидом и породами (в усло-
виях преимущественно закрытых систем) не согласуется с инфильтрацией 
«внешнего» флюида во время тех же процессов. наиболее вероятно значи-
тельно более раннее понижение 18o/16o пород в целом и, соответственно, 
дометаморфическое происхождение обедненного флюида. ядра цирконов 
(до 2,9–3,0 млрд лет (Крылов и др., 2011)) и, возможно, досвекофеннские 
оболочки (например, Bindeman et al., 2010) за счет своей устойчивости во 
многих случаях сохранили первичные («необедненные») 18o/16o.

4.4.5. заключение

Помимо аномально низких отношений 18o/16o, существенные отличия 
химизма корундсодержащих и ассоциированных с ними пород от вмеща-
ющих пород, наличие ядер цирконов с возрастами, превышающими воз-
расты не только интрузивных, но и вмещающих гнейсов, особенностей 
распределения рЗЭ в цирконах (Крылов и др., 2012) указывают на аллох-

тонное (как относительно вмещающих гнейсов, так и относительно ин-
трузивных пород) происхождение протолитов корундсодержащих пород. 
базитовые расплавы, в настоящее время представленные метаморфизо-
ванными габброидами, при своем внедрении захватывали породы нижних 
уровней коры, что может объяснять пространственную приуроченность 
корундсодержащих пород к интрузивным телам. Значительное понижение 
18о может быть связано со взаимодействием вулканитов с ледниками при 
субгляциальных извержениях около 2,9–3,0 млрд лет назад. При оценках 
изотопных отношений кислорода и температур образования «первичной» 
метеорной воды необходимо учитывать последующее изменение (повыше-
ние) 18o/16o в результате флюид-породных взаимодействий уже на глубине. 
использование тройной изотопной системы 18o17o16o при реконструкциях 
дает значения от –40 до –55 %o (Herwartz et al., 2015), что соответствует, на-
пример, изотопным отношениям льда в центре современной антарктиды и 
указывает на образование метеорных осадков в условиях сходного климата 
(рис. 132). таким образом, пониженные 18o/16o в исследуемых породах мо-
гут представлять свидетельства оледенения в пределах беломорского ком-
плекса, синхронного с древнейшим оледенением группы мозаан в южной 
африке (Young et al., 1998).

вероятно, общая декомпрессия толщи около 1,85 млрд лет назад вызва-
ла ремобилизацию флюидов, за счет которых происходили как изменения 
фазового состава пород, так и локальное перераспределение изотопов кис-
лорода между фазами. При этом в целом, за исключением локальных зон 
инфильтрации, изотопный состав пород существенно не изменился. изо-
топный состав кислорода новообразованных фаз, таким образом, опреде-
лялся изотопным составом унаследованного (ремобилизованного) флюида 
и фракционированием 18o/16o минералов с тем же унаследованным флю-
идом.
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4.5. типизация и определение возраста архейских 
метавУлканитов лебяжинской свиты (болЬшие 
кейвы, колЬский полУостров)

кейвский террейн, расположенный в центральной части кольского 
полуострова, является уникальным геологическим объектом как в струк-
турном отношении, так и в отношении слагающих его комплексов, отсут-
ствующих на соседних площадях. наиболее древними породами террейна 
являются тоналит-трондъемитовые гнейсы фундамента, выходящие на по-
верхность главным образом на юго-западе территории (рис. 133). на ком-
плексе основания залегает супракрустальная толща гнейсов и амфиболи-
тов, имеющих преимущественно вулканогенную природу и занимающих 
около 30 % площади. для расчленения толщи было предложено несколько 
стратиграфических схем (Мирская, 1972; 1978; Белолипецкий и др., 1980; Рад-
ченко и др., 1994; Минц и др., 1996). При составлении геологической карты 
северо-восточной части Фенноскандинавского щита масштаба 1:500000 
(геологическая…, 1996) была использована наиболее детально составлен-
ная схема а.  П. белолипецкого с соавторами (1980). Породы разделены 
на пять свит (снизу вверх): коловайскую (amf-bt и bt гнейсы), кинемур-
скую (bt и двуслюдяные с Grt гнейсы), патчервтундровскую (амфиболиты, 
метапорфириты, amf-bt и bt плагиосланцы), устьюгоньскую (bt гнейсы  
с Grt, двуслюдяные и amf-bt плагиосланцы и амфиболиты) и лебяжин-
скую (amf-bt и bt, иногда с Grt гнейсы). на упрощенной схематической 
геологической карте, приведенной на рис. 133, перечисленные свиты объ-
единены и показаны одним цветом, а лебяжинская свита, которой по-
священа данная работа, выделена крапом. она развита главным образом 

в пределах структуры большие кейвы и прослеживается в виде двух лент 
шириной от 1 до 3,5 км на восток от хребта серповидного на расстояние до 
160 км. гнейсы лебяжинской свиты перекрываются сланцами свиты кейв 
(мусковитовыми, кианитовыми, гранатовыми и ставролитовыми), протя-
гивающимися широкой полосой (1–10 км) вдоль горной гряды большие 
кейвы (рис. 133). c этими сланцами связаны крупнейшие месторождения 
кианита на кольском полуострове (Бельков, 1963). большинство исследо-
вателей рассматривали сланцы как зрелые терригенные метаосадки (Бель-
ков, 1963; Мирская, 1972; Загородный, Радченко, 1983). в настоящее время 
преобладают представления об их метасоматической природе (Бушмин  
и др., 2011). Щелочному метасоматозу подверглись не только сланцы свиты 
кейв, но и метавулканиты лебяжинской свиты, которые на значительных 
площадях преобразованы в гастингситовые гнейсы (Белолипецкий и др., 
1980; Радченко и др., 1994).

рис. 132. a-современные льды в центре антарктиды; lGm — последний ледниковый 
максимум (14500 лет назад); mat — условные оценки среднегодовых температур

рис. 133. схематическая геологическая карта кейвского террейна и прилегающих 
территорий по работе (геологическая…, 1996) с упрощениями.

1 — рифтогенные породы пояса имандра-варзуга, 2 — парагнейсы и метабазальты 
серповидной структуры, 3 — сланцы свиты кейв, 4 — amf-bt и bt гнейсы, сланцы  
и амфиболиты 4 объединенных свит (коловайской, кинемурской, патчервтундровской 
и устьюгоньской), 5 — кислые метавулканиты лебяжинской свиты, 6 — гранитоиды  
и супракрустальные образования архея нерасчлененные, 7 — массивы субщелочных  
и щелочных гранитов (П — Понойский, Зк — Западные кейвы), 8 — габбро-анор-
тозиты, 9 — эндербиты, диориты, монцодиориты, гранодиориты 2,68–2,75 млрд лет,  
10 — гранодиориты, тоналиты, плагиограниты, эндербиты 2,7–2,8 млрд лет, 11 — био-
титовые гнейсы, мигматиты, гранито-гнейсы, амфиболиты (ar), 12 — разломы. бк — 
большие кейвы, мк — малые кейвы. в виде дроби вынесены значения возраста  

(в числителе — возраст, в знаменателе — номер пробы)
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Значительную часть территории занимают интрузивные комплексы 
неоархейских щелочных гранитов и габбро-анортозитов, обнажающиеся 
преимущественно на юго-западе и севере района (рис. 133).

на ранних этапах исследований кейвский террейн рассматривался как 
синклиналь, ядерная часть которой приурочена к выходам сланцев свиты 
кейв (Бельков, 1963). в настоящее время исследователи склоняются к пред-
ставлениям о надвиговой природе структуры, образованной путем совме-
щения тектонических пластин (лебяжинского покрова и покрова большие 
кейвы) во время палеопротерозойских коллизионных процессов (Балаган-
ский и др., 2011; Бушмин и др., 2011). в подтверждение покровной приро-
ды в. в. балаганским с соавторами в пределах структуры большие кейвы 
было закартировано несколько крупных колчановидных складок. 

для интрузивных пород (щелочных гранитов и габбро-анортозитов) 
кейвского террейна получено и опубликовано более чем достаточно гео-
хронологических данных. возраст определен как u-Pb по циркону ме-
тодом (tIms) (Баянова, 2004), так и с использованием shrImP-II (Ве-
трин, Родионов, 2009; Вревский, Львов, 2016). комплексы формировались  
 близком возрастном интервале: в 2,63–2,67 млрд лет (щелочные граниты)  
и в 2,66–2,68 млрд лет (габбро-анортозиты). 

данные по возрасту супракрустальных пород ограничивались тремя да-
тировками.

с. а. бушминым с соавторами (2011) был определен возраст (u-Pb по 
циркону, shrImP-II) протолита метасоматита по сланцу свиты кейв, 
составивший 2632±12 млн лет, и установлено время его последующей 
метаморфо-метасоматической переработки в палеопротерозое, соот-
ветствующее интервалу 1762–1721 млн лет. По кислым вулканитам было 
сделано только одно определение для цирконов из метакластолавы ри-
олит-дацитового состава в пределах структуры малые кейвы, располо-
женной в 60 км юго-восточнее разреза большие кейвы (рис. 133). воз-
раст получен u-Pb классическим методом и отвечает 2871±15 млн лет 
(Баянова, 2004). 

изотопный возраст метавулканитов лебяжинской свиты из структуры 
большие кейвы до настоящего времени не был определен, хотя предпри-
нимались многочисленные попытки выделить циркон, но все они оказы-
вались безуспешными. Продолжительное время лебяжинские гнейсы счи-
тались возрастными аналогами кислых метавулканитов структуры малые 
кейвы. Поэтому полученный для этих вулканитов возраст (2871±15 млн 
лет) и был принят за время формирования пород лебяжинской свиты. 
однако отсутствие достаточных и надежных петрогеохимических данных 
по вулканитам больших и малых кейв не дают возможности проводить 

между ними корреляцию, и вопрос об изотопном возрасте лебяжинских 
метавулканитов оставался открытым. 

настоящая работа посвящена изучению петрогеохимического состава  
и определению u-Pb по циркону возраста (shrImP-II) метавулканитов 
лебяжинской свиты, которые были детально изучены авторами в стратоти-
пическом для этих пород разрезе на участке Шуурурта в пределах структу-
ры большие кейвы (рис. 133) (Белолипецкий и др., 1980).

4.5.1. геологическое положение и петрография пород

разрез лебяжинской свиты изучен нами на участке, где он считает-
ся наиболее полным и представительным (Белолипецкий и др., 1980) —  
в южном крыле структуры большие кейвы между вершинами Шуурурта 
на северо-востоке и кырпурта — Поповский — колокольная на юго-за-
паде (рис. 133). толща лебяжинских гнейсов представляет собой полосу 
северо-западного простирания (мощностью более 1200 м) и имеет выдер-
жанное падение на северо-восток под углами 30–60°. на северо-востоке 
она перекрыта сланцами свиты кейв, слагающими вершины горных гряд. 
лебяжинская свита представлена в целом однородной толщей серых тон-
козернистых биотит-кварц-полевошпатовых гнейсов, часто с мусковитом  
и гранатом. содержания биотита варьируют от 10 до 15 %, гранат встреча-
ется в виде единичных зерен, мусковит распределен крайне неравномерно, 
и обычно его содержания в породе не превышают 1 %, в редких случаях до-
стигая 5–10 %. гнейсы имеют преимущественно массивные текстуры, реже 
реликтовые порфировые, свидетельствующие в пользу первично магмати-
ческой природы пород. Порфировые вкрапленники представлены плагио-
клазом. вулканиты метаморфизованы в условиях амфиболитовой фации.

4.5.2. методика исследований

определены концентрации главных (13 проб), редких и редкоземельных 
(12 проб) элементов в метавулканитах лебяжинской свиты и в 2 пробах ще-
лочных гранитов массива Западные кейвы. u-Pb возраст метавулканитов 
оценен в цирконах из 2 проб, в 4 пробах определен изотопный состав sm 
и nd. концентрации главных элементов определялись методом рентгено-
спектрального силикатного анализа, а элементов-примесей — методом 
IcP ms (относительная погрешность — 5–10 %) (Центральная лаборато-
рия всегеи). 

изотопный анализ u и Pb в цирконах выполнен на ионном микрозон-
де shrImP-II в Центре изотопных исследований всегеи мПр (санкт-
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Петербург). данные обрабатывались согласно процедуре, описанной 
(Williams, 1998), с использованием программ обработки sQuId (Ludwig, 
2000) и Isoplot/ex (Ludwig, 2001). Pb/u отношения нормализовались на от-
ношение 0,0665 для 206Pb/238u в стандартном цирконе темоrа, соответ-
ствующем возрасту 416,7±1,30 млн лет (2σ) (Blaсk et al., 2003).

для выделения nd и sm использована методика, близкая к методике, 
приведенной в работе (Richard et al., 1976). изотопные составы nd и sm 
измерены на многоколлекторных масс-спектрометрах finnigan mat-261  
и trIton t1. Полученные отношения 149sm/147sm нормализованы к отно-
шению 152sm/147sm = 1,783079, а 143nd/144nd — к отношению 146nd/144nd = 
0,7219. точность определения концентраций sm и nd — 0,5 %, изотопных 
отношений 147sm/144nd — 0,5 %,143nd/144nd — 0,005 % (2σ). уровень холо-
стого опыта за время исследований составлял 0,05 нг для sm и 0,1 нг для 
nd. средневзвешенное значение 143nd/144nd в nd стандарте la Jolla по ре-
зультатам 25 измерений равно 0,511850±5 (2σ). При расчете величины εnd 
(t) использованы современные значения для однородного хондритового 
резервуара (chur) 143nd/144nd = 0,512638 и 147sm/144nd = 0,1967 (Jacobsen, 
Wasserburg, 1984). модельные значения возраста tnd (dm) вычислены в со-
ответствии с моделью (Goldstein, Jacobsen, 1988), согласно которой изотоп-
ный состав nd деплетированной мантии линейно эволюционировал с 4,55 
млрд лет назад и имеет современное значение εnd (0) = +10 (143nd/144nd) = 
0,513151 147sm/144nd = 0,2136. 

4.5.3. петрогеохимическая характеристика пород

метавулканиты лебяжинской свиты на бинарных диаграммах sio2 — 
петрогенные элементы демонстрируют отчетливые слабо дифференциро-
ванные тренды только для al2o3, tio2 и fe2o3, остальные элементы (mg, 
ca, na и K) не обнаруживают корреляционных связей с кремнеземом (рис. 
134). возможно, связи нарушаются в результате воздействия на породы ме-
таморфо-метасоматических процессов. с другой стороны флюиды, сопро-
вождающие метасоматический процесс, способствуют обогащению части 
вулканитов лебяжинской свиты цирконием, иттрием, ниобием, рубидием 
и всеми лантаноидами, что наблюдается в 2 проанализированных образ-
цах (K-67, K-68), фигуративные точки которых, имея высокие концентра-
ции этих элементов, лежат в стороне от трендов дифференциации (табл. 
37, рис. 134). Поскольку наложенные процессы не приводят к существен-
ному нарушению пропорций между петрогенными элементами (значения 
индекса выветривания cIa остаются характерными для магматических 
пород — 47–53), в работе использованы все проанализированные пробы, 

включая образцы, обогащенные редкими и редкоземельными элементами, 
которые на графиках приведены в виде отдельной группы (табл. 37). 

все представленные в табл. 37 гнейсы лебяжинской свиты, включая 
и слабо измененные, по химическому составу отвечают риолитам и рио-
дацитам с содержаниями sio2 70,56–78,12 вес. % (рис. 135, табл. 37). они 

рис. 134. вариационные диаграммы (sio2, вес. % — петрогенные оксиды, вес. %) для 
метавулканитов лебяжинской свиты и щелочных гранитов массива Западные кейвы 

(наши данные, уч. серповидный) и Понойского массива (Ветрин и др., 1999).
1–2 — метавулканиты лебяжинской свиты: 1 — не измененные, 2 — слабо измененные; 
3 — щелочные граниты массива Западные кейвы; 4 — щелочные граниты Понойского 

массива
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характеризуются низкими концентрациями al2o3 (9,80–13,87 вес.  %), 
mgo (0,02–0,50 вес.  %), cao (0,5–2,0 вес.  %), высокой суммой щелочей 
(K2o + na2o = 6–9 вес. %) преимущественно с преобладанием калия над 
натрием (K2o/na2o  =  1,1–2,9) и реже наоборот (K2o/na2o  =  0,40–0,98) 
(табл. 37). 

Проанализированные вулканиты отличаются высокой железистостью 
(fe#  =  0,84–0,99) (табл. 37, рис. 136), имеют слабо пералюминиевый ха-
рактер с индексом asI 1–1,2 (рис. 137) и относятся к известково-щелочной  
и щелочно-известковистой сериям (рис. 138, табл. 37).

Породы имеют высокие концентрации Zr (375–1740 г/т), y (16–247 г/т), 
nb (22–68 г/т), th (19–55 г/т), hf (10–32 г/т) и всех редкоземельных эле-
ментов (рис. 139, табл. 37). для них характерны умеренно фракциониро-
ванные линии распределения рЗЭ (laN/ybN = 2–14) за счет высоких содер-
жаний как легких, так и тяжелых лантаноидов с отчетливыми европиевыми 
минимумами (eu/eu* = 0,20–0,74) (табл. 37, рис. 140). на мультиэлемент-
ных спайдер-диаграммах отмечаются отрицательные аномалии ba, nb, sr 
и ti, скорее всего связанные с фракционированием плагиоклаза и железо-
титанистых оксидов.

4.5.4. результаты геохронологических исследований

для изотопных исследований были отобраны две пробы из классиче-
ских лебяжинских кислых метавулканитов района большие кейвы в пре-
делах детального участка Шуурурта (рис. 133). 

Проба 710-65 (67° 34’ 41,35’’ с. ш., 38° 09’ 13,84’’ в. д.) была взята на пра-
вом берегу р. семужьей. Проба K-63-1 (67° 34’ 13,5’’ с. ш., 38° 06’ 27,95’’  
в. д.) отобрана в нескольких километрах юго-западнее. 

обе пробы взяты из мелкозернистых гранат-биотитовых гнейсов мас-
сивного сложения с реликтовыми порфировыми вкрапленниками плагио-
клаза (метариодацитов).

в обеих пробах (710-65, к-63-1) облик зерен циркона однотипный (рис. 
141). Это преимущественно неправильной формы кристаллы и их облом-
ки, в единичных случаях с признаками призматического габитуса и плохо 
выраженными гранями дипирамиды размером по длинной оси от 300 до 
600 мкм. в катодолюминесцентном изображении хорошо видна внутрен-
няя неоднородная структура зерен, демонстрирующая сложные узоры ме-
тасоматических изменений вокруг реликтовых неизмененных областей  

рис. 135. Положение составов метавулканитов лебяжинской свиты на диаграмме tas 
(Le Maitre et al., 1989).

1 — не измененные, 2 — слабо измененные

рис. 136. дискриминационная диаграмма feo*/(feo* + mgo) ‒ sio2 (Frost et al., 2001) 
для метавулканитов лебяжинской свиты и щелочных гранитов массива Западные 

кейвы (наши данные, уч. серповидный) и Понойского массива (Ветрин и др., 1999).
условные обозначения такие же, как на рис. 134
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с однородным строением (рис. 141). для анализа выбирались участки зерен 
без признаков их переработки (отсутствие включений и замутнений, види-
мых в проходящем свете на cl и bse изображениях). 

в пробе 710-65 по полученным аналитическим точкам построены две 
дискордии. 

Первая дискордия с возрастом верхнего пересечения 2678±7 млн лет 
(рис. 141) включает 8 конкордантных точек и две дискордантные. конкор-
дантными оказались 8 участков (6 кристаллов циркона), которые выглядят 
как не затронутые или почти не затронутые поздними процессами. воз-
раст, рассчитанный для 8 конкордантных точек, близок к дискордантному 
и составляет 2673±8 млн лет (рис. 141). для зерен данного возрастного кла-
стера характерны умеренные содержания u (284–732 г/т), th (100–450 г/т) 
и th/u отношения (0,32–0,67) (табл. 38), свойственные цирконам магма-
тического происхождения, поэтому полученный конкордантный возраст 
2673±8 млн лет интерпретируется как время вулканических излияний.

вторая дискордия, построенная для одной конкордантной и семи дис-
кордантных точек, имеет верхнее пересечение с конкордией в значении 
1804±22 млн лет (рис. 141). содержания u и th в зернах циркона данного 
возрастного кластера сильно варьируют, но в целом с тенденцией увели-

чения u (430–1602 г/т), сильных колебаний th (10–423 г/т) и понижения 
th/u отношений (0,01–0,36) (табл. 38), что свидетельствует о нарушении  
в этот период изотопной системы циркона наложенными процессами.

в пробе к-63-1 возраст циркона определен в девяти аналитических точ-
ках. Полученные возрастные кластеры (2652±19 млн лет и 1746±23 млн лет) 
близки к значениям возраста кристаллизации и последующей переработки 
пород, определенным в первой пробе (рис. 142). Зерна, отвечающие бо-
лее древнему возрасту, имеют умеренные содержания u (477–541 г/т), th 
(204–297 г/т) и th/u отношения (0,44–0,57) (табл. 38), характерные для 
цирконов магматического происхождения. в остальных шести точках, име-
ющих дискордантный возраст, значительно повышаются концентрации u 
до 2324 г/т и понижаются th/u отношения до 0,18 (табл. 38), что является 
признаком переработки кристаллов циркона наложенным процессом. 

нужно отметить, что по облику зерен, их своеобразной переработке  
и возрасту циркон из кислых вулканитов лебяжинской свиты очень похож 
на выделенный с. а. бушминым (2011) из сланцев свиты кейв.

вулканиты лебяжинской свиты имеют варьирующие значения sm-nd 
модельного возраста (табл. 39). в трех пробах возраст изменяется в диа-
пазоне от 2,85 млрд лет до 2,95 млрд лет, а в пробе K-68 он значительно  

рис. 137. дискриминационная диаграмма al2o3/
(na2o + K2o) ‒ al2o3(cao + na2o + K2o) (Maniar, Piccoli, 1989) для метавулканитов 

лебяжинской свиты и щелочных гранитов массива Западные кейвы (наши данные, уч. 
серповидный) и Понойского массива (Ветрин и др., 1999).

условные обозначения такие же, как на рис. 134

рис. 138. дискриминационная диаграмма (na2o + K2o – cao) – sio2 (Frost et al., 2001) 
для метавулканитов лебяжинской свиты и щелочных гранитов массива Западные 

кейвы (наши данные, уч. серповидный) и Понойского массива (Ветрин и др., 1999).
условные обозначения такие же, как на рис. 134
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моложе и составляет 2,76 млрд лет. Поскольку sm-nd система очень чув-
ствительна к наложенным процессам, не исключено, что такой разброс 
данных является результатом действия широко проявленного в регионе 
метасоматоза. Значения εnd, находясь в зависимости от значений sm-nd 
модельного возраста, меняются от почти хондритового (0,5) до близкого  
к величине в деплетированной мантии (3,1) (табл. 39, рис. 143).

4.5.5. обсуждение результатов и выводы

вуканиты лебяжинской свиты в пределах стратотипического разреза 
представлены кислыми лавами: риолитами и риодацитами. По геохимиче-
ским особенностям они обладают всеми чертами гранитов a-типа (Collins et 
al., 1982; Whalen et al., 1987; Eby, 1992): низкими содержаниями al2o3 (10–13 

вес. %), mgo (0,02–0,50 вес. %), cao (0,5–2,0 вес. %), высокими концен-
трациями sio2 (70,56–78,12 вес. %) и суммы щелочей с преимущественным 
преобладанием K2o над na2o, высокими содержаниями Zr (375–1740 г/т), 
y (16–247 г/т), nb (22–68 г/т), th (19–55 г/т), hf (10–32 г/т) и рЗЭ и вы-
сокой железистостью (табл. 37, рис. 134, рис. 136, рис. 139). Породы имеют 
однотипные, характерные для a-гранитов, спектры распределения редких 
и редкоземельных элементов с четко выраженными eu, nb, sr и ti мини-
мумами (рис. 140). Принадлежность изученных вулканитов к гранитам 
a-типа хорошо иллюстрируется дискриминационной диаграммой feo*/
mgo – (Zr + nb + ce + y) (рис. 144, а). 

кислые вулканиты лебяжинской свиты по составу и возрасту сходны 
с неоархейскими щелочными гранитами, широко распространенными  
в пределах кейвского террейна. для сравнения составов изученных вулка-
нитов и щелочных гранитов были использованы данные по гранитам двух 
массивов: Западные кейвы (авторские данные) и Понойского массива 
(Ветрин, 1999). на бинарных диаграммах можно видеть, что лебяжинские 
гнейсы являются химическими аналогами гранитов массива Западные 
кейвы, в то время как граниты Понойского массива представлены более 

рис. 139. вариационные диаграммы (tio2, вес. % — редкие элементы, г/т) для 
метавулканитов лебяжинской свиты и щелочных гранитов массива Западные кейвы 

(наши данные, уч. серповидный) и Понойского массива (Ветрин и др., 1999).
условные обозначения такие же, как на рис. 134

рис. 140. нормированные к хондриту и примитивной мантии по (Sun, McDonough, 
1989) распределения редкоземельных и редких элементов в вулканитах лебяжинской 

свиты и щелочных гранитах массива Западные кейвы (наши данные, уч. 
серповидный) и Понойского массива (Ветрин и др., 1999).

условные обозначения такие же, как на рис. 134
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лейкократовыми породами (рис. 134, 139, табл. 37). Практически на всех 
классификационных и дискриминационных диаграммах (рис. 136, 137, 
138, 144) составы щелочных гранитов и лебяжинских вулканитов попадают  
в одни и те же поля. сравниваемые группы пород имеют сходный характер 
распределения рЗЭ, незначительно различаясь только глубиной миниму-
мов (рис. 140). 

в то же время имеются небольшие отличия вулканитов лебяжинской 
свиты и гранитов Понойского массива по глиноземистости. вулканиты 

преимущественно перглиноземистые породы, а граниты попадают в поля 
щелочных (рис. 137), что, вероятно, обусловлено разницей процессов их 
образования. граниты, имея повышенную агпаитность (0,73–0,83) (Ветрин 
и др., 1999), могли образоваться в результате фракционной кристаллизации 
щелочных базальтов или базальтов переходного типа, сопровождавшейся 
коровой ассимиляцией (Frost, Frost, 2008; 2011). Пералюминиевый характер 
лебяжинских вулканитов позволяет предположить более широкий диапа-
зон возможных источников: кроме как продукты дифференциации базаль-
тов, они могли образоваться в результате парциального плавления коры 

рис. 141. график с конкордией и катодолюминесцентные изображения цирконов из 
кислых метавулканитов лебяжинской свиты (проба 710-65)

рис. 142. график с конкордией и катодолюминесцентные изображения цирконов из 
кислых метавулканитов лебяжинской свиты (проба к-63-1)
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при низких давлениях (Frost, Frost, 2008; 2011). Положение вулканитов на 
тройной диаграмме nb — y — ce указывает на смешанный расплав, с пре-
обладанием в нем сиалической составляющей (рис. 144, б). смешанный 
состав магм с разной пропорцией ассимилированного корового материала 
подтверждается также сильно варьирующими, в целом повышенными ин-
дикаторными отношениями y/nb (0,56–4,09) и yb/ta (1,63–5,32), харак-
терными для продуктов плавления континентальной коры, в то время как 
дифференциаты базальтовых магм океанических островов имеют значения 
этих отношений менее 1,2 (Eby, 1990). кроме того, для вулканитов лебя-
жинской свиты характерны варьирующие значения sm-nd модельного 
возраста (2,76–2,95 млрд лет) при меняющихся значениях εnd от 3,1, близ-
ких к значениям в деплетированной мантии, до почти хондритовых (0,5) 
(табл. 39, рис. 143), что также свидетельствует в пользу мантийно-корового 
взаимодействия в процессе образования пород с разным вкладом древнего 
корового материала. 

Формирование гранитов a-типа обычно происходит в обстановках рас-
тяжения земной коры на посторогенных или анорогенных этапах текто-
нических циклов (Eby, 1990). на диаграмме дж. Пирса (Pearce et al., 1984) 
(рис. 144, в) составы кислых вулканитов лебяжинской свиты совместно с 
составами щелочных гранитов Понойского и Западнокейвского массивов 
ложатся в область внутриплитных гранитов, что является дополнительным 
аргументом в пользу их анорогенного происхождения.

возраст циркона из пробы лебяжинского вулканита 710-65 по верхнему 
пересечению дискордии с конкордией по 10 аналитическим точкам соста-
вил 2678±6 млн лет (рис. 141). в 8 точках из неизмененных участков цир-
кона, величина конкордантного возраста, равная 2673±8 млн лет, близка  
к дискордантному значению, и в пределах ошибки они не различаются. 
Поскольку предпочтение в таком случае отдается конкордантному значе-
нию, в качестве возраста кристаллизации вулканитов лебяжинской свиты 
принята величина 2673±8 млн лет. данные по всем 26 проанализирован-
ным участкам зерен циркона из этого образца (см. рис. 141) указывают на 
то, что u-Pb изотопная система в большинстве зерен после их кристалли-
зации была нарушена наложенными процессами с возрастом ~1,8 и ~0,4 

рис. 144. дискриминационные диаграммы для метавулканитов лебяжинской свиты 
и щелочных гранитов массива Западные кейвы (наши данные, уч. серповидный) и 

Понойского массива (Ветрин и др., 1999): (а) feo/mgo — (Zr + nb + ce + y) (Whalen 
et al., 1987), (б) Y — Nb — Ce (Eby, 1992), (в) Nb — Y (Pearce et al., 1984).

1 — не измененные метавулканиты, 2 — слабо измененные метавулканиты, 3 — граниты 
массива Западные кейвы, 4 — граниты Понойского массива

рис. 143. диаграмма εnd — t для метавулканитов лебяжинской свиты и щелочных 
гранитов массива Западные кейвы (наши данные, уч. серповидный).

dm — деплетированная мантия, chur — хондритовый резервуар. 1 — не измененные 
метавулканиты, 2 — слабо измененные метавулканиты, 3 — граниты массива Западные 

кейвы
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млрд лет (подробное рассмотрение этих процессов выходит за рамки дан-
ного сообщения). 

возраст (2652±19 млн лет), который был получен по результатам дати-
рования семи кристаллов циркона из обр. к-63-1 (рис. 142), имеет значи-
тельную погрешность и, скорее всего, является ориентиром для возрастной 
оценки. но представляется очевидным, что в целом этот возраст с учетом 
погрешности согласуется с определениями, полученными для кристаллов 
циркона из обр. 710-65. 

Полученный возраст кристаллизации кислых метавулканитов лебяжин-
ской толщи в пределах аналитических погрешностей совпадает с возрас-
том габброанортозитов, щелочных и субщелочных гранитов, прорываю-
щих архейский гранитоидный фундамент кейвского террейна (2663–2674 
млрд лет) (Баянова, 2004; Ветрин, Родионов, 2009). в связи с этим стоит 
отметить, что габброанортозиты, щелочные граниты и кислые метавул-
каниты занимают на поверхности примерно 3/4 площади кейвского тер-
рейна. Щелочные граниты являются индикаторами анорогенного режима,  
и практически одновременное образование с ними значительных объемов 
кислых вулканитов подтверждает существование анорогенного режима на 
исследованной территории на этапе 2,7 млрд лет.

геохимическое сходство, одинаковая природа, а также сближенность  
в пространстве и во времени позволяют считать изученные кислые вул-
каниты и щелочные граниты продуктами единого регионального магма-
тического процесса, связанного с плавлением сиалической коры. разли-
чия в составах пород могут быть вызваны индивидуальными источниками 
плавления, разным вкладом ювенильного материала на уровне зарождения 
магм и, возможно, различными условиями магмогенерации. 

кислые метавулканиты такого же возраста (2681±18 млн лет (Балаган-
ский и др., 2011)) широко распространены в беломорской провинции в рай-
оне оз. кукас — оз. нотозеро. там же известны и одновозрастные с ними 
гранитоиды (Алексеев и др., 2004). таким образом, обширный кислый маг-
матизм с возрастом ~2,68 млрд лет является характерной чертой неоархея 
кольского региона.

геохимическое родство лебяжинских кислых метавулканитов с аноро-
генными щелочными гранитами кольского региона возраста 2,67 млрд лет 
(Митрофанов и др., 2000) и то, что они без учета аналитических погрешно-
стей древнее этих гранитов всего на 10 млн лет, имеет большое значение не 
только для более глубокого понимания посторогенного этапа, но и всего 
мезо- и неоархейского орогенеза региона.

4.6. изотопный состав первичного pb как 
источник генетической информации на примере 
докембрийских карбонатных и фосфатных 
отложений западного склона южного Урала

изотопный состав свинца большинства минералов, содержащих Pb  
и u, представляет собой смесь свинцов двух, а иногда и более генетически 
различающихся типов: радиогенного Pb, накопленного in situ в минерале 
за счет радиоактивного распада содержащегося в нем u, и первичного Pb, 
попавшего в минерал при его образовании. изотопный состав радиоген-
ного Pb при условии замкнутости u-Pb систем минерала на протяжении 
существования последнего позволяет получить информацию о его возрас-
те, тогда как изотопный состав первичного Pb фиксирует параметры свин-
ца флюида, формирующего минерал (изотопный состав Pb, отношения — 
238u/204Pb = µ и 232th/238u = κ). идентификация параметров первичного Pb 
представляет собой непростую методическую задачу. использование гра-
фиков в координатах 206Pb/204Pb — 238u/204Pb и 207Pb/204Pb — 235u/204Pb, где 
изотопные отношения (206Pb/204Pb)0 и (207Pb/204Pb)0 первичного Pb являются 
точками пересечения соответствующих изохрон с осью ординат, ограни-
чено из-за часто встречающейся миграции урана в гипергенных условиях,  
а свободный член уравнения изохроны в координатах 207Pb/204Pb — 
206Pb/204Pb содержит оба первичных изотопных отношения Pb и потому не 
пригоден для их вычисления. Поэтому для оценки изотопных отношений 
первичного свинца, захваченного при формировании u-Pb изотопных си-
стем, приходится использовать расчеты в терминах той или иной модели 
эволюции Pb геосфер Земли. в этой работе представлены оценка изотоп-
ного состава Pb, захваченного карбонатными породами и фосфоритами 
разного происхождения рифейских отложений западного склона южного 
урала, и вытекающие из этого состава следствия. расчеты возраста и харак-
теристик первичного Pb выполнены при условии закрытых Pb-Pb систем 
после формирования минералов.

4.6.1. определение изотопного состава первичного pb

для карбонатов и фосфатов достаточно удобно использовать формализм 
двухстадийной модели эволюции Pb стейси — крамерса (Stacey, Kramers, 
1975), которая описывает эволюцию изотопного состава Pb крупных стра-
тиформных месторождений. согласно этой модели, эволюция Pb вещества 
Земли началась в tр = 4,57 млрд лет назад, начиная от первоначального (p) 
изотопного состава Pb, соответствующего троилитовой фазе железного  
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метеорита каньон диаболо (206Pb/204Pbp = ap = 9,307, 207Pb/204Pbp = bp = 10,294, 
208Pb/204Pbp  =  cp  =  29,476) при значении μ1  =  238u/204Pb  =  7,192 и ω1  = 
232th/204Pb  =  32,208 (κ1 =  232th/238u  =  4,478). Первая стадия эволюции Pb  
в земном веществе закончилась в t0 = 3,7 млрд лет назад, когда в результате 
глобальной геохимической дифференциации из общего планетарного ре-
зервуара выделилась силикатная кора, для которой величины μ2 и ω2 соста-
вили, соответственно, μ2 = 9,735 и ω2 = 36,837 (κ2 = 3,784), и до настоящего 
времени этот глобальный резервуар оставался ненарушенным. При этих 
величинах μ2 и κ2 параметры кривой эволюции Pb во времени отвечают 
среднему значению изотопного состава Pb силикатной оболочки Земли. 
однако для верхнекоровых пород можно ожидать более высоких значений 
μ2 по сравнению со средней величиной 9,735, а для мантийных и нижне-
коровых образований — более низких. в то же время мантийные породы  
и нижнекоровые образования, имеющие близкие друг другу и низкие зна-
чения μ2, различаются по величине κ2. для мантийных пород последняя ве-
личина близка к 3,78, а для нижнекоровых — значительно выше. в предла-
гаемой работе для расчета изотопного состава первичного Pb карбонатных 
и фосфатных пород и параметров μ2, ω2 и κ2, при которых накапливался 
этот Pb, использован изотопный состав Pb конца первой стадии модели 
стейси-крамерса в t0 = 3,7 млрд лет (206Pb/204Pb0 =  a0 =  11,152, 207Pb/204Pb0 
= b0 = 12,998 и 208Pb/204Pb0 = c0 = 31,230). 

в случае отсутствия в системе чужеродного примесного свинца изотоп-
ные отношения свинца карбонатных и фосфатных пород в терминах моде-
ли стейси — крамерса могут быть представлены уравнениями:

(1)

(2)

(3)

где: (206Pb/204Pb)i, (207Pb/204Pb)i, (208Pb/204Pb)i — измеренные изотопные 
отношения свинца; t0 = 3,7 млрд лет; t — время образования породы; λ8, λ5  
и λ2 — константы распада 238u, 235u и 232th соответственно; μ2 и ω2 — отноше-
ния 238u/204Pb и 232th/204Pb в источнике карбонатных и фосфатных пород; 
μi и ωi — отношения 238u/204Pb и 232th/204Pb в i-м образце между временем 
формирования породы t и современностью. Значения μ2 и ωi определяют 
изотопные отношения накопленного in situ из u и th радиогенного Pb за 
время существования минерала.    

свинец, находящийся в образцах карбонатов и фосфатов разного про-
исхождения, является продуктом смешения нескольких компонентов: (а) 
свинец, захваченный в момент седиментации из морской воды, (б) свинец, 
пришедший с диагенетическим (или реагирующем, привнесенным при 
перекристаллизации породы) флюидом, (в) свинец, попавший в карбонат 
и фосфат в ходе более поздних наложенных процессов, (г) свинец, содер-
жащийся в силикатной примеси карбонатных и фосфатных пород, кото-
рый может попасть в анализируемый раствор при химической обработки 
образца в лаборатории, (д) радиогенный свинец, образовавшийся in situ  
в результате распада изотопов u и th. только компонент (д) определяет 
возраст минерала. компоненты (а) и (б) представляют первичный Pb ми-
нерала, а компоненты (в) и (г) относятся к генетически чужеродному при-
месному Pb, удаление которого необходимо при исследовании Pb-Pb си-
стем минерала.

количество Pb, вошедшего в карбонаты и фосфаты из диагенетического 
флюида, обычно настолько превышает то, которое было в первоначальном 
карбонатном осадке, что захваченным из морской воды свинцом можно 
пренебречь (Jahn, Cuvellier, 1994; Овчинникова и др., 1998; Bolhar, Hofmann 
еt al., 2004). 

Применяемая нами методика ступенчатого выщелачивания (Овчиннико-
ва и др., 1998; 2007; 2012; Каурова и др., 2010) при выделении Pb для масс-
спектрометрического анализа карбонатных пород позволяет проанализиро-
вать наименее измененные фракции карбонатного вещества образцов. они 
содержат в основном свинец, привнесенный диагенетическим флюидом 
при перекристаллизации осадков, и радиогенный свинец, образовавшийся 
in situ в результате распада изотопов u и th. Эта процедура способна удалить 
небольшое количество Pb, попавшего в карбонаты и фосфаты в ходе более 
поздних процессов, равно как и содержащегося в силикатной примеси. 

с учетом приведенных соображений вычисления проводились следую-
щим образом:

1. из наклона изохроны в координатах 207Pb/204Pb — 206Pb/204Pb, аппрок-
симирующей фигуративные точки наименее измененных фракций карбо-
натного и фосфатного вещества, вычислялся возраст (t) серии образцов. 
следует заметить, что Pb-Pb изохрона, в отличие от графика u-Pb, имеет 
то преимущество, что современные потери/привнос u или потери Pb не 
сказываются на положении точек на графике.

2. После исключения из уравнений (1) и (2) членов, содержащих неиз-
вестные μi, для каждого образца была вычислена величина μ2, получено 
ее среднее для серии когенетичных образцов значение и его выборочное 
стандартное отклонение.
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3. Полученные значения возраста t и отношения μ2 позволили вычис-
лить значения первичных изотопных отношений Pb исследуемых пород, 
которые равны сумме первых двух членов уравнений (1) и (2):

Эти значения затем подставлялись в уравнения для следующей стадии 
развития свинца: 

и

чтобы вычислить характерные для каждого образца величины μi.
4. в карбонатных осадках отношение κ=232th/238u приближается к нулю 

из-за того, что в морской воде крайне низкие отношения th/ca (≈10-10)  
и замещение са2+ на th4+ энергетически невыгодно в связи с высоким заря-
дом th4+. в условиях последующих событий, особенно в диагенезе, карбо-
натные породы в зависимости от Р-Т условий и химического и изотопного 
состава реагирующего флюида могут заимствовать Pb, обогащенным изо-
топом 208Pb. так как th не захватывается карбонатным минералом, послед-
ним членом уравнения (3) можно пренебречь. тогда экспериментальные 
точки изотопных отношений 208Pb/204Pb и 206Pb/204Pb каждого образца в тер-
минах модели стейси — крамерса могут быть представлены уравнением

неизвестным здесь является только κ2, значения которого рассчиты-
ваются для каждого образца, вычисляется среднее значение κ2 для серии 
когенетичных образцов и его выборочное стандартное отклонение. Затем 
по формуле (3) вычислялись значения ωi, а затем и κi. неопределенность 
получаемых значений κi оценивалась методом монте карло. коэффици-
енты прямой линии в координатах 206Pb/204Pb — 208Pb/204Pb, значения воз-
раста породы t и первичного отношения a1=

206Pb/204Pb с помощью генера-
тора случайных чисел варьировались (1000 симуляций) в соответствии с их 
стандартными отклонениями и законом нормального распределения, и по 
массиву получаемых значений κi вычислялось его выборочное стандартное 
отклонение. расчет κ2 для фосфоритов неприменим, геохронологическую 

и генетическую информацию в которых несет апатит, т. к. в решетке этого 
минерала возможно присутствие th. в этом случае расчет величины ω2 не-
возможен из-за того, что уравнение (3) содержит два неизвестных ω2 и ωi.

вычисления проведены с помощью оригинальной программы для пер-
сонального компьютера, разработанной н. н. мельниковым. 

4.6.2. осадочные карбонатные породы

джан и кавелье (Jahn, Cuvellier, 1994) рассчитали из Pb-Pb изохрон для 
карбонатных осадков архейского и протерозойского возраста в терминах 
одностадийной модели развития Pb татсумото (Tatsumoto et al., 1973), мо-
дельную величину μ=238u/204Pb, при которой развивался первичный Pb, 
входящий в минералы при их формировании. они получили среднее зна-
чение этой величины по модели татсумото, равное 8,4±0,4 (пересчет по 
модели стейси — крамерса дает значение 10,4±0,5). Эти величины на не-
сколько порядков ниже максимального значения μ~230000, рассчитанного 
по концентрациям Pb и u в морской воде (Jahn, Cuvellier, 1994). отсюда 
джан и кавелье сделали вывод, что первичный Pb в древних карбонатных 
породах отражает не стадию седиментации, а некоторый более поздний 
этап преобразования карбонатного осадка в среде с иными геохимически-
ми характеристиками по сравнению с морской водой, вероятно, ранний 
диагенез осадков.

р. болхар и б. с. камбер с соавторами (Kamber et al., 2004), исследуя 
материал строматолитовых известняков из архейских зеленокаменных 
поясов белингве и масвинго (южная африка), высказали предположе-
ние, что u-Pb характеристики этих карбонатных осадков формировались  
в ходе раннего диагенеза при привносе Pb из размываемых пород архейско-
го фундамента. содержание привнесенного в карбонатные осадки свин-
ца значительно выше, чем захваченного из морской воды. таким образом, 
результаты упомянутых работ позволяют полагать, что изотопный состав 
первичного Pb в осадочных карбонатах и фосфатах, преобразованных  
в ходе раннего диагенеза при литификации пород, определяется свинцом, 
привнесенным диагенетическим флюидом, а параметры этого Pb (изотоп-
ный состав и величины μ и κ) в существенной мере определяются характе-
ристиками пород терригенного сноса. соответственно, u-Pb и Pb-Pb воз-
расты хемогенных карбонатов и фосфоритов, как правило, соответствуют 
времени раннего диагенеза осадка.

мы рассчитали параметры первичного Pb ряда осадочных карбонатных 
отложений бурзянской и каратавской серий рифея западного склона юж-
ного урала. Эти отложения охватывают широкий возрастной интервал от 
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нижнего до верхнего рифея (стратотип рифея, 1983; Маслов и др., 2001). 
для расчета были использованы измеренные значения изотопных отноше-
ний Pb карбонатных пород и их Pb-Pb изохронный возраст (Овчинникова, 
и др., 1998; Кузнецов и др., 2003; 2008): известняки и доломиты саткинской 
свиты (1550±30 и 1540±50 млн лет соответственно), известняки бакальской 
свиты (1440±30 млн лет), инзерская свита (836±25 млн лет). результаты 
приведены в табл. 40 и на рис. 145 и рис. 146.

на рис. 145 в координатах 207Pb/204Pb — 206Pb/204Pb показаны Pb-Pb изохро-
ны для карбонатных пород каждой свиты. Эти изохроны пересекают в точках 
рассчитанного изотопного состава первичного Pb кривые накопления Pb, по-
строенные по полученным значениям μ2. на графике показана лишь нижняя 
часть Pb-Pb изохрон, поскольку измеренные отношения 206Pb/204Pb и 207Pb/204Pb 
в образцах значительно более радиогенны, чем у первичного свинца. 

график μ2 — κ2 (рис. 146) демонстрирует соотношения рассчитанных 
значений μ2 и κ2. в квадранте I располагаются породы, которые имеют μ2 > 
9,74, а κ2 ≤ 3,78, что указывает на их верхнекоровое происхождение. в ква-
дранте II находятся точки с μ2 > 9,74 и κ2 > 3,78. Это может соответствовать 
древней архейской коре, претерпевшей в позднем архее или протерозое 
этап обеднения ураном относительно th, что привело к повышению ве-
личины κ2. в квадрант III попадают точки с μ2 <  9,74 и κ2 <  3,78, что со-
ответствует мантии. в квадранте IV находятся точки пород нижней кон-
тинентальной архейской коры. у этой коры μ2 < 9,74, что свидетельствует  
о потере урана и приводит к повышению значения κ2 > 3,78 во второй ста-
дии модели стейси — крамерса.

в табл. 40 и на рис. 145 и 146 видно, что первичный Pb, попавший в кар-
бонатные осадки саткинской и бакальской свит во время диагенеза (1440–
1550 млн лет назад), а также и в известняки инзерской свиты (836 млн лет 
назад), был выделен из эродируемых пород, где он развивался при доста-
точно высоких значениях μ2  = 10,06–10,44 и повышенных κ2  =  4,30–5,70. 
Эти значения μ2 в рамках модели стейси — крамерса выше, чем среднее 
значение для силикатной оболочки Земли μ2 (9,735), что предполагает по-
ступление в это время в диагенетический флюид свинца древних архейских 
пород. Повышенные значения κ2 в сочетании с высоким значением μ2 (рис. 
146, точки находятся в квадранте II) указывает на наложенный на эти по-
роды гранулитовый метаморфизм в позднем архее или протерозое. 

Pb-Pb изохроны саткинских и бакальских карбонатных осадков в об-
ласти первичного Pb пересекают область изотопного состава Pb чарноки-
тов тараташского массива, исправленного на 1550 млн лет (рис. 145). По-
роды подобного состава, вероятно, были поставщиками первичного Pb  
и для более молодой инзерской свиты. из-за сложной истории тараташ-

ского массива, подвергшегося около 2,0 млрд лет назад гранулитовому ме-
таморфизму (Ларин, 2011), нам не удалось рассчитать область изотопного 
состава Pb чарнокитов на время 836 млн лет. однако величина μ2 = 10,40 
первичного Pb инзерской свиты близка этой характеристике первичного 
Pb нижнерифейских известняков и доломитов саткинской свиты (10,06  
и 10,44) и известняков бакальской свиты (10,16). вполне вероятно, что эро-
дируемые породы региона на время раннего диагенеза осадков этих свит 
представляли породы метаморфизованных архейских чарнокитов тара-
ташского тектонического блока.

рис. 145. диаграмма 207Pb/204Pb — 206Pb/204Pb для рассчитанных значений изотопного 
состава первичного Pb осадочных карбонатных и фосфатных отложений башкирского 

антиклинория южного урала.
розовое поле — изотопные отношения Pb чарнокитов тараташского комплекса на 1550 
млн лет; желтое — изотопные отношения Pb полевых шпатов основных пород бердя-
ушского массива; 1 — доломиты саткинской свиты, t = 1540 млн лет, µ2 = 10,44; 2 — 
известняки инзерской свиты, t = 836 млн лет, µ2 = 10,40; 3 — известняки бакальской 
свиты, t = 1440 млн лет, µ2 = 10,16; 4 — известняки саткинской свиты, t = 1550 млн лет, 

µ2 = 10,06; 5 — фосфориты зигазино-комаровской свиты, t = 1330 млн лет, µ2 = 9,59
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4.6.3. осадочные фосфориты

основным минералом-геохронометром в осадочных фосфоритах яв-
ляется апатит (Альтшулер, 1977; Овчинникова и др., 1993; Barfod et al., 2002; 
Chen et al., 2004; Weissbrod et al., 1987; Berger, Braun, 1997). осадочные апати-
ты, так же как и карбонатные минералы, могут кристаллизоваться в осадке 
на стадии седиментации или раннего диагенеза при низких температурах. 
в случае отсутствия эпигенетического нарушения первичной изотопной 
системы апатитов к ним применимы вычисления, предложенные нами для 

осадочных карбонатов. разрез рифея южного урала дает нам материал для 
построения аналогичных моделей.

Фосфоритовые конкреции широко развиты в отложениях углеродистых 
сланцев зигазино-комаровской свиты юрматинской серии среднего рифея 
на западном склоне южного урала (стратотип рифея, 1983). рассчитан-
ный изотопный состав первичного Pb фосфоритовых конкреций зига-
зино-комаровской свиты, Pb-Pb возраст которых равен 1330±20 млн лет 
(Овчинникова и др., 2013), попадает на кривую эволюции Pb со значением 
μ2 = 9,59 (рис. 145). величина μ2 = 9,59 значимо ниже, чем для рассмотрен-
ных выше рифейских карбонатных пород и ниже среднего значения для 
силикатной оболочки Земли (9,738). Это свидетельствует о том, что раз-
мываемые в то время породы могли содержать компоненту свинца мантий-
ного происхождения. По изотопному составу первичного Pb фосфориты 
зигазино-комаровской свиты наиболее близки полевым шпатам основных 
магматических пород бердяушского массива (рис. 145), возраст которого 
по цирконам близок к возрасту фосфоритов зигазино-комаровской свиты 
и равен 1370 млн лет (Ронкин и др., 2007; 2015).

Проведенные изотопно-геохимические (nd, sr, Pb) и геохимические 
исследования этого массива свидетельствуют о том, что источником основ-
ных пород массива явилось главным образом вещество сублитосферного 
деплетированного мантийного источника, в той или иной мере контами-
нированное веществом древнего корового (литосферного) компонента, по 
всей видимости претерпевшего гранулитовый метаморфизм (Ларин, 2011). 
участие этого вещества в качестве источника сноса в бассейны осадкона-
копления среднерифейского возраста могло бы привести к формированию 
пород с Pb-изотопными характеристиками первичного свинца фосфори-
тов зигазино-комаровской свиты. однако объемы пород основного со-
става бердяушского плутона настолько ничтожны, что рассмотрение их  
в качестве подобного источника не представляется реалистичным.  
с другой стороны, практически одновременно со становлением бердяуш-
ского массива, на современной территории южного урала происходило 
формирование крупных рифтовых бассейнов (Носова и др., 2012). с этим 
среднерифейским импульсом (машакское время) связано формирование 
линейных протяженных (до 200 км) зон базальт-риолитового вулканиз-
ма на южном урале. с вулканитами машакской серии ассоциируют так-
же расслоенные интрузии перидотит-пироксенит-норитовой формации  
и рои даек габбро-диабазового и диабаз-пикритового состава. в отличие от 
типично континентального вулканизма раннерифейского времени, вулка-
низм машакского времени близок к красноморскому (Карстен и др., 1997) 
и формировался в условиях значительного литосферного растяжения.  

рис. 146. диаграмма рассчитанных значений µ2 — κ2 для первичного Pb известняков и 
доломитов (синие точки) и магнезитов (красные точки) башкирского антиклинория 

южного урала.
I квадрант — верхняя кора. II квадрант — архейская кора относительно кислого соста-
ва, подвергнутая гранулитовому метаморфизму в протерозое, что привело к повыше-
нию величины κ = 232th/238u. III квадрант — мантия. IV квадрант — нижняя континен-
тальная кора. 1 — доломиты саткинской свиты (t = 1540 млн лет, µ2 = 10,44, κ2 = 5,70); 
2 — известняки инзерской свиты (t = 836 млн лет, µ2 = 10,40, κ2 = 4,35); 3 — известняки 
бакальской свиты (t = 1440 млн лет, µ2 = 10,16, κ2 = 4,30); 4 — известняки саткинской 
свиты (t = 1550 млн лет, µ2 = 10,06, κ2 = 5,36); 5 — магнезиты саткинской свиты, кара-
гайский участок (t = 1370 млн лет, µ2 = 9,76, κ2 = 5,25); 6 — магнезиты саткинской свиты, 
Паленихинский участок (t = 1360 млн лет, µ2 = 9,67, κ2 = 4,80); 7 — магнезиты бакаль-

ской свиты (t = 1360 млн лет, µ2 = 9,40, κ2 = 5,40)
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в составе  вулканических толщ, мощность которых достигает 2500 м, явно 
доминируют породы основного состава. машакское событие, произошед-
шее около 1383±3 млн лет (Каснобаев и др., 2013), проявилось в кристал-
лическом фундаменте восточно-европейской платформы на громадной 
площади (более 500 000 км2) от южного урала до тиммана. геохимическое 
и изотопное сходство вулканитов машакской серии и пород бердяушского 
массива, а также пространственно-возрастная их сопряженность свиде-
тельствуют, скорее всего, об их когенетичности (Ларин, 2011).

изотопный состав nd базальтов машакской свиты и основных пород 
бердяушского массива отличается повышенной радиогенностью (Ларин, 
2011; Носова и др., 2012), что свидетельствует о деплетированном (астенос-
ферном) характере мантийного источника этих пород и о малой степени 
контаминированности коровым веществом. учитывая когенетичный ха-
рактер образований бердяушского массива и машакской свиты, мы вправе 
предположить, что они близки и по изотопному составу свинца. объемы 
вулканических пород машакской свиты были весьма значительны и коли-
чество материала, которое могло разрушаться в ходе эрозии и сноситься 
в бассейны осадконакопления среднерифейского возраста, также могло 
быть весьма значительным. именно это могло повлиять на изотопный со-
став первичного свинца в фосфоритах зигазино-комаровской свиты. 

Полученные нами данные свидетельствуют о том, что в уральском седи-
ментационном бассейне на протяжении большей части раннего и позднего 
рифея (данные по саткинской, бакальской и инзерской свитам) преобладал 
материал древних коровых пород, близкий по составу к архейским породам 
тараташского комплекса. лишь в начале среднего рифея в этот палеобассейн 
кратковременно поступал ювенильный материал, что свидетельствует о не-
значительном влиянии рифтогенных процессов на состав осадочного веще-
ства. в позднем рифее вновь преобладал размыв в основном древних пород 
тараташского комплекса. данные не противоречат предположению маслова 
и др. (Маслов и др., 2003) о незначительном в целом влиянии связанного с риф-
тогенезом магматизма на процессы седиментогенеза в интервале 1,65–0,65 
млрд лет назад в области сочленения русской платформы и южного урала. 

4.6.4. магнезиты

магнезит, как многие карбонатные минералы, кристаллизуется из 
растворов в ходе преобразования вещества в сложных системах. кри-
сталлизация магнезита возможна как в ходе низкотемпературных осадоч-
но-диагенетических процессов, так и в результате высокотемпературного 
метасоматоза. как уже было сказано, изотопный состав свинца минера-

ла представляет собой смесь двух генетически различных типов. из них 
радиогенный Pb, накопленный со времени его образования из u in situ, 
соответствует возрасту, а изотопный состав первичного Pb, попавшего  
в минерал из флюида при формировании минерала, фиксирует параметры 
(соотношения 238u/204Pb = µ и κ = 232th/238u) свинца, привнесенного фор-
мирующим флюидом, т. е. несет генетическую информацию. 

разрез рифея западного склона южного урала содержит крупные пла-
стообразные тела магнезита, заключенные в осадочных карбонатных по-
родах нижнерифейских саткинской и бакальской свит (Маслов и др., 2001; 
Крупенин, Кольцов, 2017). По петрологическим и изотопно-геохимическим 
данным магнезит имеет метасоматическое происхождение (Кузнецов и др., 
2007; Крупенин и др., 2013; Крупенин, Кольцов, 2017). температура гомогени-
зации газово-жидких включений магнезитов высокая и достигает 300–400 
°с, при этом отношение 87sr/86sr в саткинских (0,7148–0,7179) и бакальских 
(0,7110–0,7183) магнезитах значительно выше, чем это отношение в мор-
ской воде раннего рифея — 0,70460–0,70490 (Кузнецов и др., 2008). 

вычисленный Pb-Pb возраст магнезитов, а также рассчитанные значе-
ния изотопного состава первичного свинца (Овчинникова и др., 2014; 2015; 
2016; Васильева и др., 2016) приведены в табл. 40 и на рис. 147. для магне-
зитов карагайской залежи саткинской свиты эти значения равны, соответ-
ственно, 1370±80 млн лет (Овчинникова и др., 2014), для магнезитов Пале-
нихинской залежи саткинской свиты — 1360±60 млн лет (Овчинникова и др., 
2016), а для магнезитов бакальской свиты — 1360±20 (Овчинникова и др., 
2015). рассчитанные модельные характеристики первичного Pb магнези-
тов в терминах 1-й стадии модели стейси и крамерса равны: µ2 = 9,76±0,15  
и к2 = 5,25±0,23 (карагайская залежь), µ2 = 9,67±0,13 и к2 = 4,8±0,20 (па-
ленихинская залеж), а для магнезитов бакальского месторождения 
µ2 = 9,39±0.10 и к2 = 5,40±0,44.

совпадение полученных результатов дает основание полагать, что про-
цессы формирования магнезитовых тел на саткинском и бакальском ме-
сторождениях были практически одновременными и вызванными одним  
и тем же геологическим событием на южном урале.

рассчитанные значения μ2 для первичного Pb для магнезитов саткин-
ской (9,76±0,07 и 9,67±0,10) и бакальской свит (9,39±0,06) относительно 
низкие и попадают в область изотопных характеристик базальтов и ли-
паритов машакской свиты и комагматичных бердяушских интрузий (рис. 
147). Это предполагает, что во флюиде, формировавшем магнезит 1360–
1370 млн лет назад, присутствовал Pb, имеющий примесь мантийного ве-
щества. в это время на южном урале, как уже упоминалось, происходи-
ло излияние вулканитов машакской свиты и внедрение комагматичных  
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бердяушских интрузий, и в верхнюю кору поступало большое количество 
глубинного ювенильного вещества.

на рис. 147 видно, что Pb-изотопные характеристики вмещающих 
осадочных карбонатных пород саткинской и бакальской свит значитель-
но выше (10,44±0,02 и 10,16±0,04 соответственно). Это свидетельствует  
о древнем коровом источнике Pb в осадках, вероятно сформировавшихся 
при участии докембрийских пород тараташского комплекса, размывавше-
гося  в то время. на рис. 147 показана кривая эволюции Pb мантии в тер-
минах модели «Плюмботектоника» (Zartman, Doe, 1981). видно, что точки 
изотопного состава первичного свинца магнезитов находятся на тренде 

смешения первичного свинца осадочных карбонатов саткинской и бакаль-
ской свит и мантии во время 1350–1380 млн лет. отсюда можно предпо-
ложить, что исследованные магнезиты были сформированы при привносе 
мантийного флюида. следовательно, с большой долей вероятности они 
имеют метасоматическое происхождение, которое по времени совпадает  
с машакским рифтогенным событием. на рис. 146 точки µ2 и κ2 магнезитов 
расположены в IV квадранте, где находятся породы с низкими значениями 
µ2 и высокими κ2. более высокое значение κ2 не противоречит изотопному 
свинцу полевых шпатов бердяушского плутона, который содержит при-
месное вещество древнего фундамента — тараташ. 

4.6.5. выводы

рассмотренная здесь модель эволюции Pb стейси — крамерса может 
быть применена для оценки изотопного состава и происхождения пер-
вичного Pb осадочных карбонатов, метасоматических карбонатных пород  
и осадочных фосфоритов. расчет параметров первичного Pb (μ2, κ2, изо-
топный состав) проведен в рамках первой стадии этой модели.

Параметры первичного свинца рифейских осадочных карбонатов  
и фосфоритов южного урала характеризуют геодинамическую обстановку 
и преобладающий состав пород в области размыва. так, в уральском седи-
ментационном бассейне на протяжении большей части раннего и позднего 
рифея (бурзянское и каратавское время) преобладал материал древних ко-
ровых пород, близкий по составу к архейским породам тараташского ком-
плекса и породам фундамента восточно-европейской платформы. лишь  
в начале среднего рифея (зигазино-комаровское врмя) в этот палеобассейн 
кратковременно поступал ювенильный материал, что свидетельствует  
о незначительном влиянии рифтогенеза на геохимический состав вод па-
леобассейна. 

рассчитанные характеристики первичного Pb магнезитов нижнерифей-
ских саткинской и бакальской свит южного урала отличаются от этих ха-
рактеристик вмещающих карбонатов. Формирование метасоматических 
магнезитов сопровождалось привносом мантийного материала, вероятно 
связанного с флюидами, генерированными во время машакского рифто-
генного события. 

рис. 147. диаграмма 207Pb/204Pb — 206Pb/204Pb для рассчитанных значений изотопного 
состава первичного Pb известняков, доломитов и магнезитовых отложений саткинской 

и бакальской свиты башкирского антиклинория южного урала. 
условные обозначения: розовое поле — изотопные отношения Pb чарнокитов тара-
ташского комплекса на 1550 млн лет; желтое поле — изотопные отношения Pb полевых 
шпатов основных пород бердяушского массива; пунктирная кривая — кривая накопле-
ния Pb мантии (модель Плюмботектоника); 1 — доломиты саткинской свиты (t = 1540 
млн лет, µ2 = 10,44); 2 — известняки бакальской свиты (t = 1440 млн лет, µ2 = 10,16); 
3 — магнезиты саткинской свиты, карагайский участок (t = 1370 млн лет, µ2 = 9,76); 
4 — магнезиты саткинской свиты, Паленихинский участок (t  =  1360 млн, µ2  =  9,67);  

5 — магнезиты бакальской свиты (t = 1360 млн лет, µ2 = 9,40)
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4.7. изотопные (nd, pb) источники гранитоидов 
хангайского батолита и их связЬ  
с корообразУющими событиями в террейнах 
централЬно-азиатского орогенного пояса

Проблемы формирования и эволюции континентальной коры в ходе 
ее геологической истории остаются одними из наименее разработанных  
в геологии. можно более или менее определенно говорить о времени воз-
никновения того или иного блока континентальной коры, а также о рубе-
жах его геологической истории, определяемых процессами складчатости, 
метаморфизма и магматизма. но эти преимущественно геологические 
данные мало что дают для понимания структурных и вещественных пре-
образований, которым подвергается кора в результате таких процессов. 
для того чтобы оценить состав коры и его изменения в геологическом 
времени, применяются разные методы и подходы, среди которых наи-
более эффективными остаются методы изотопно-геохимических иссле-
дований, прежде всего sm-nd и lu-hf изотопных систем. Полученные 
на их основе данные позволяют оценить изотопный состав и модельный 
возраст пород коры, а также характеристики их источников. другие изо-
топные системы в подобных исследованиях применяются существенно 
реже. в частности, это относится к Pb-Pb изотопной системе, популярной 
при изучении механизмов рудообразования, но редко применяемой для 
характеристики корообразующих процессов. Это связано с рядом суще-
ственных ее ограничений, в том числе с отсутствием единых представле-
ний о характере эволюции изотопного состава свинца в корообразующем 
резервуаре — верхней мантии, а также со слабой устойчивостью u-Pb 
изотопной системы в большинстве породообразующих минералов к на-
ложенным воздействиям. к таким ограничениям можно отнести и слож-
ный характер эволюции изотопного состава Pb в континентальной коре, 
на который, в отличие от изотопного состава nd, существенное влияние 
оказывают все последующие процессы вещественного преобразования 
континентальной коры, прежде всего магматизм и региональный мета-
морфизм. однако именно это свойство свинцовой системы в сочетании  
с данными по другим изотопным системам открывает возможность для 
изучения природы источников коры и вещественных изменений послед-
ней в процессе ее формирования. 

в представленной работе на основе результатов изучения изотопного 
состава nd и Pb в гранитоидах хангайского батолита рассмотрены вопро-
сы об особенностях эволюции вмещающей его континентальной коры.

4.7.1. геологическая характеристика

хангайский батолит (рис. 148) является крупнейшим (>150 тыс. км2) 
скоплением гранитных плутонов, возникших в Центральной азии в позд-
ней перми — раннем триасе в интервале времени между 270 и 240 млн лет 
назад. его выходы распространены на площади около 150 000 км2, при этом 
он характеризуется исключительно большими объемами, по геофизиче-
ским данным достигающими 1,0 млн км3 (Турутанов и др., 2007). батолит 
в основном сложен гранитами нормального ряда щелочности (Федорова, 
1977), объединяемыми в хангайский комплекс (или гранодиорит-грани-
товую формацию), меньше распространены субщелочные граниты, пред-
ставляющие шараусгольский комплекс (или гранит-лейкогранитовую 
формацию) и еще более ограничено — щелочные граниты. Проведенные 
нами исследования (Ярмолюк и др., 2016) показали, что геохимические ха-
рактеристики гранитоидов хангайского батолита имеют большое сходство 

рис. 148. схема тектонического районирования континентальной коры хангайского 
региона.

1–5 — разновозрастные структуры континентальной коры: 1 — палеопротерозойские, 
2 — ранненеопротерозойские, 3 — поздненеопротерозойские–раннепалеозойские,  
4 — средне–позднепалеозойские, 5 — раннепалеозойские; 6 — рифтовые зоны 
(смрЗ — северо-монгольская, гарЗ — гоби-алтайская); 7 — граниты хангайского 
батолита; 8–11 — места отбора проб гранитовидов в блоках: 8 — тарбагатайском (т), 
9 — сонгинском (с), 10 — дзабханском (дз), 11 — хангайском прогибе (х). на врезке 

показано положение региона в пределах Центрально-азиатского орогенного пояса
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с составом вмещающей его континентальной коры. соответствующие свя-
зи устанавливаются, в частности, на основе nd изотопных данных, соглас-
но которым составы гранитов в значительной степени заимствуют коровую 
составляющую.

в дополнение к этому следует отметить, что батолит является состав-
ной частью более крупной хангайской зонально построенной магматиче-
ской области, включающей также рифтовые зоны, обрамляющие батолит 
с севера и юга (Ярмолюк и др., 2016). состав рифтогенных магматических 
ассоциаций определяют бимодальные базальт-трахит-комендитовые (пан-
теллеритовые) или существенно базальтовые (щелочно-базальтоидные) 
вулканические ассоциации. среди интрузивных пород преобладают ще-
лочные сиениты и граниты, граносиениты и лейкограниты. источники 
мантийных магм в определенной степени повлияли и на состав пород ба-
толита (рис. 149), обеспечив присутствие в его строении синплутонических 
габброидов, гибридных диоритов и монцонитоидов, граносиенитов и ще-
лочных гранитов. участие коровых и мантийных магм в образовании бато-

лита хорошо иллюстрируется изотопным составом nd гранитоидов (рис. 
150). его вариации происходят в диапазоне значений от εnd(т) = +2, свой-
ственных породам рифтогенных ассоциаций и характеризующих мантий-
ный источник, до εnd(т) = –16, которые соответствуют изотопному составу 
наиболее древних пород хангайской группы террейнов.

взаимодействие мантийных и коровых источников при формирова-
нии батолита было рассмотрено в рамках модели, связывающей его воз-
никновение с плавлением коры над мантийным плюмом (Ярмолюк и др., 
2016). Происходившее при этом частичное смешение мантийных и анатек-
тических магм в конечном счете определило варьирующие геохимические  
и изотопные характеристики гранитоидов батолита. в этой модели состав 
мантийного источника рассматривался как более или менее однородный, 
соответствующий источнику базальтов рифтового обрамления батолита, 
тогда как коровый источник являлся существенно разнородным как по 
составу, так и по времени его формирования (рис. 150). действительно, 
территория, занятая хангайским батолитом, в геологическом отношении 
отвечает хангайской группе докембрийских террейнов, включающих бло-
ки раннедокембрийской коры (дзабханский и тарбагатайский), а также 

рис. 149. составы пород хангайской магматической области на классификационной 
диаграмме (na2o+K2o) — sio2.

1–2 — породы батолита: 1 — гранитоиды, 2 — синплутонические дайки; 3 — породы 
рифтовых зон. Штриховой линией ограничена область составов магматических пород

рис. 150. изотопный состав nd пород хангайской магматической области.
1 — породы батолита; 2 — породы рифтовых зон; 3 — породы вмещающей коры; 4 — 

средний состав высоко-ti базальта рифтовых зон
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ранне- и поздненеопротерозойские структуры, в том числе крупного сон-
гинского блока, развитые по обрамлению раннедокембрийских блоков  
и сшивающие их (Козаков и др., 2007; 2011; 2013). осевая зона этой группы 
террейнов осложнена хангайским прогибом, который выполнен вулкано-
генно-кремнистыми комплексами девона и терригенными отложениями 
раннего и среднего карбона (Федорова, 1977; тектоника…, 1974). Эти гео-
логические данные определенно свидетельствуют о гетерогенности коры 
хангайской группы террейнов и хорошо согласуются с различиями в nd 
изотопном составе пород из разных террейнов (Ярмолюк и др., 2016).

для более детальной расшифровки состава коры соответствующих 
структур и механизмов ее формирования нами была использована Pb-Pb 
изотопная система. Параметры состава коры при этом были оценены на 
основе данных об изотопном составе продуктов ее плавления — различных 
по составу гранитоидов. граниты хангайского батолита сформировались  
в постколизионный — анорогенный этап развития коры Центрально-ази-
атского орогенного пояса, соответственно, эти породы не вовлекались  
в деформационные процессы, которые влияют на частичное преобразова-
ние минерального и химического состава пород и, как следствие, вызыва-
ют нарушение в них изотопных систем. следовательно, отсутствие таких 
преобразований предполагает максимальную сохранность Pb-Pb изотоп-
ной системы, а стало быть, полученные результаты изучения Pb изотопной 
систематики гранитов хангайского батолита можно считать надежными.

4.7.2. методы и подходы

в основе методологического подхода изотопных исследований боль-
шинства работ лежит изучение валового изотопного состава свинца и u/
Pb отношения пород, по которому проводилась поправка на радиогенный 
компонент. вместе с тем, в силу высокой подвижности урана, отношение 
u/Pb подвержено нарушению даже при незначительных воздействиях на 
породу, сопряженных с циркуляцией растворов. в связи с этим имеющие-
ся данные о первичных изотопных характеристиках свинца в породах гер-
цинид ЦасП демонстрируют, за небольшим исключением, существенный 
разброс, осложняющий оценку изотопных характеристик свинца в источ-
нике герцинид. в связи с этим нами была использована методика опреде-
ления изотопного состава свинца в калиевых полевых шпатах, выделенных 
из гранитоидов, с предварительным кислотным выщелачиванием этих ми-
нералов с целью удаления продуктов посткристаллизационного изменения 
минералов, несущих в себе измененные характеристики изотопного соста-
ва свинца. 

еще одной проблемой, осложняющей изучение изотопных характери-
стик свинца в источниках пород, является невысокая точность определе-
ния изотопного состава свинца традиционным масс-спектрометрическим 
методом tIms. точность оценки традиционным методом, связанная  
с неопределенностью коэффициента дискриминации масс, составляет по-
рядка 0,1 %. в последние десятилетия получили развитие методики с ис-
пользованием двойного или тройного изотопного трассера с обогащенным 
содержанием нескольких изотопов относительно их природного содержа-
ния, позволяющие значительно увеличить точность оценки изотопного 
состава свинца в природных объектах. нами была использована методи-
ка двойного изотопного разбавления с двойным изотопным индикатором 
204Pb-207Pb (Мельников, 2003). точность оценки изотопного состава свинца 
с применением указанной методики в природных образцах оценивалась 
путем многократного (11 анализов) определения изотопного состава свин-
ца в международном стандарте bcr-2. статистические расчеты показали, 
что точность определения изотопных отношений 206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb  
и 208Pb/204Pb составляет порядка 0,02 %.

4.7.3. объекты исследования

объектами изотопно-геохимических исследований стали породы 16 
гранитоидных массивов хангайского батолита. сведения о составе этих 
пород и их положении в строении батолита приведены в табл. 41 и на рис. 
148. По своему химическому составу породы этих массивов варьируют от 
гранодиоритов нормального ряда до щелочных гранитов, отвечая обоим 
главным магматическим комплексам батолита — хангайскому и шараус-
гольскому (Ярмолюк и др., 2016). особенности их состава, так или иначе, 
отражают характеристики вмещающей их коры, поэтому ниже приведены 
краткие сведения об основных этапах ее формирования в различных участ-
ках хангайской группы террейнов, а также о формационной принадлеж-
ности тех массивов, породы которых были изучены. 

Тарбагатайский блок. согласно данным (Козаков и др., 2011; Kroner et al., 
2015), в строении тарбагатайского блока выделяются палеопротерозой-
ский идерский и неопротерозойский джаргалантский структурно-веще-
ственные комплексы. идерский комплекс сложен гнейсами, мигматитами 
и гнейсо-гранитами с возрастом 2219 млн лет (Козаков и др., 2011), кото-
рые прорваны габбро-анортозитами мустулинского и хунжилингольского 
массивов с возрастом 1784 млн лет. нижняя возрастная граница идерского 
комплекса на основе данных о двустадийном модельном sm-nd изотоп-
ном возрасте его пород tnd(dm-2st) определена в 3,0–2,8 млрд лет (Козаков 
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и др., 2011). с этой оценкой согласуется модельный hf изотопный возраст 
цирконов из этих же пород — 3,23–2,69 млрд лет (Kroner et al., 2015). наибо-
лее древние оценки возраста u-Pb методом по ядрам цирконов из эндерби-
тов идерского комплекса отвечают 2546 млн лет. джаргалантский комплекс 
сложен роговообманковыми кристаллическими сланцами и биотитовыми 
гнейсами, переслаивающимися с мраморами. верхняя возрастная граница 
комплекса оценивается в 810 млн лет (Козаков и др., 2011).

в пределах тарбагатайского блока были изучены граниты ряда масси-
вов, прорывающие породы палеопротерозойского идерского комплекса  
и позднепалеопротерозойские анортозиты. Это массивы дарханулинский 
(хан-06/6), джаргалантский (хан-06/23), орохындабинский (хан-
06/16) и тоингольского (хан-06/19). для трех из этих массивов имеются 
возрастные оценки (в млн лет): для дарханулинского — 267, джаргалант-
ского — 246 и орохындабинского — 257 (Ярмолюк и др., 2016). дарханулин-
ский и джаргалантский массивы сложены субщелочными и щелочными 
гранитами, отвечающими шараусгольскому комплексу, орохындабинский 
и тоингольский — серыми порфировидными равномернозернистыми  
и директивными биотитовыми и биотит-роговообманковыми гранитами  
и гранодиоритами, характерными для массивов хангайского комплекса.

Сонгинский блок. его строение определяют неопротерозойские метатер-
ригенные и метавулканические породы, преобразованные в условиях эпи-
дот-амфиболитовой и амфиболитовой фаций. возраст раннего эпизода 
метаморфизма установлен в интервале 865–855 млн лет, позднего — около 
800 млн лет назад (Козаков и др., 2013). метаморфические породы проры-
ваются постаккреционными субщелочными и нормальными гранитами,  
а также расслоенными габброидами, сформированными в интервале 797–
780 млн лет (Козаков и др., 2014; Ярмолюк и др., 2017). модельные оценки nd 
изотопного возраста метатерригенных и метавулканических комплексов 
дзабхан-мандалской зоны, в пределах которой сосредоточены изученные 
нами граниты, отвечают интервалу 1000–1800 млрд лет (Козаков и др., 2014; 
Ярмолюк и др., 2017).

объектами исследования в пределах сонгинского блока стали масси-
вы ханджаргалантский (хан-07/27), дурэлджийн-дабинский (хан-14/2)  
и ушгинулинский (хан-14/1). для ханджаргалантского получена возраст-
ная оценка 268 млн лет (Ярмолюк и др., 2016). Эта группа массивов отвечает 
шараусгольскому комплексу, в их строении преобладают красные и розо-
вато-сиреневые биотитовые граносиениты и граниты, а также щелочно-
полевошпатовые граниты.

Дзабханский микроконтинент выделяется широким распространени-
ем раннедокембрийских метаморфических пород. ядром его структуры 

является байдарикский блок, в пределах которого установлены наиболее 
древние из известных в строении Центрально-азиатского орогенного 
пояса метаморфические породы с возрастом 2,8 млрд лет (Козаков и др., 
2007). в строении блока участвует тоналит-трондьемитовая ассоциация  
с возрастом 2646 млн лет (Митрофанов и др., 1985). структурные и метамор-
фические преобразования пород этого блока протекали около 2,44 млрд 
лет назад в условиях гранулитовой фации (Козаков и др., 2007), а также 1,8 
млрд лет назад — в условиях амфиболитовой фации. Значения модельного 
sm-nd возраста, полученные для метаморфических пород байдарикского 
блока, отвечают интервалу 3,3–1,8 млрд лет.

Западная часть дзабханского микроконтинента перекрыта чехлом ран-
ненеопротерозойских (800–755 млн лет) вулканических пород дзабханской 
серии, что затрудняет оценку состава и строения развитой там коры. одна-
ко изотопные характеристики вулканитов указывают на наличие в области 
их плавления палеопротерозойской коры (tnd(dm-2st) = 2,2–2,7 млрд лет) 
(Ярмолюк и др., 2017). в центральной и восточной частях микроконтинента 
широко проявились неопротерозойские и раннепалеозойские корообра-
зующие процессы, связанные с аккрецией офиолитовых и островодужных 
комплексов баянхонгорской зоны (Коваленко и др., 2005; Терентьева и др., 
2008; Buchan et al., 2001), островодужных и окраинно-континентальных 
комплексов тацаингольского блока (Козаков и др., 2008), а также острово-
дужных комплексов хан-тайширской зоны (Гибшер и др., 2001). соответ-
ственно, в плане тектонического развития дзабханский микроконтинент 
представляет гетерогенный наиболее сложно построенный фрагмент хан-
гайской группы террейнов.

в пределах дзабханского микроконтинента изотопные исследования 
были выполнены по породам массивов: баянбулагского (хан-09/42), бу-
янтгольского (хан-09/40), хурэмаралского (хан-07/8), Цаган-хаирхан-
ского (хан-09/35) и сателлита бу-Цаганского (хан-07/7). среди этих 
гранитов изотопный u-Pb возраст установлен для пород баянбулагского 
и буянтгольского массивов (260 и 258 млн лет соответственно) (Ярмолюк 
и др., 2016). возрастная позиция других массивов оценена по формаци-
онному сходству их пород с массивами, имеющими возрастные оценки. 
среди изученных массивов хангайскому комплексу соответствуют породы 
баянбулагского, буянтгольского массивов. в составе этих массивов пре-
обладают светло-серые амфибол-биотитовые и биотитовые тоналиты, гра-
нодиориты, кварцевые монцониты и граниты, типичные для этого магма-
тического комплекса. Шараусгольскому комплексу соответствуют породы 
Цаганхаирханского, хурэмаралского и сателлита бу-Цаганского массивов. 
в их составе преобладают породы субщелочного ряда — монцограниты, 
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граносиениты и щелочно-полевошпатовые лейкограниты. кроме указан-
ных массивов для характеристики восточной части дзабханского микро-
континента были привлечены Pb и nd изотопные данные по гранитам мас-
сивов среднего течения байдраг-гола (обр. 4358, 4359) и среднего течения 
тацын-гола (обр. 182-2, 182-4, 184-6) (рис. 148) (ранний докембрий Цен-
трально-азиатского…, 1993).

Хангайский прогиб. Представляет крупную структуру, расположенную 
между тарбагатайским блоком и дзабханским микроконтинентом. Про-
гиб выполнен вулканогенно-кремнистыми комплексами девона и терри-
генными отложениями раннего и среднего карбона, выделяемыми так же, 
как xангайcкая cеpия (Федорова, 1977; тектоника…, 1974). Фундамент его 
неизвестен.

в пределах прогиба были изучены массивы Эгиндабинский (хан-
06/1), тацингольский (хан-09/46), Шивэртийннуринский (хан-09/47) 
и улдзийтулинский (хан 11/13). все эти массивы сложены биотитовыми 
и биотит-роговообманковыми гранодиоритами и гранитами, типичными 
для массивов хангайского комплекса. для двух из них — Эгиндабинско-
го и тацингольского имеются возрастные оценки (246 и 253 млн лет соот-
ветственно) (Ярмолюк и др., 2016), подтверждающие принадлежность этих 
массивов хангайскому батолиту.

4.7.4. изотопные исследования

изотопные характеристики свинца гранитоидов определялись по ка-
лиевым полевым шпатам — породообразующим для этих пород. Это дик-
товалось тем, что полевые шпаты отличаются относительно высоким со-
держанием Pb и низкими содержаниями u и th. такие геохимические 
особенности полевых шпатов обеспечивают получение первичных изотоп-
ных характеристик в источнике этих пород, т. к. эффект влияния вариаций 
u/Pb на соответствующие оценки является несущественным. Это позволи-
ло при характеристике свинцовой изотопной системы использовать также 
отношение 208Pb/204Pb, которое практически сохраняется первичным ввиду 
пренебрежительно малых добавок радиогенного изотопа 208Pb.

аналитическая процедура изучения полевых шпатов предусматривала 
сперва предварительное кислотное выщелачивание с целью удаления про-
дуктов вторичных изменений, а затем изотопное исследование очищен-
ного остатка, которое проводилось в иггд ран по методике, описанной  
в работе (Овчинникова и др., 2009).

химическое выделение Pb и u из пород проводилось по стандартной ме-
тодике на анионно-обменной смоле bio-radaG1-X8 в растворах кислот hbr 

и hcl (Manhes et al., 1984). изотопный анализ Pb и u выполнялся на много-
коллекторном масс-спектрометре finnigan mat261 в режиме одновремен-
ной регистрации ионных токов исследуемых элементов с погрешностью 
внутри опыта 0,01 % (2σ). изотопный состав Pb и u измерялся в однолен-
точном режиме на рениевых испарителях. для измерений использовался си-
ликатный эмиттер в смеси с h3Po4. общий уровень лабораторного загрязне-
ния Pb и u не превышал 0,1 и 0,01 нг соответственно. Поправка изотопных 
отношений Pb на фракционирование проводилась по методике двойного 
изотопного разбавления с использованием трассера 235u-204Pb-207Pb (Мельни-
ков, 2005). ошибки измерения изотопных отношений 206Pb/204Pb, 207Pb/204Pb 
и 208Pb/204Pb, определенные по серии параллельных анализов стандарта по-
роды bcr-1, не превышают 0,03, 0,03 и 0,05 % соответственно.

4.7.5. изотопные характеристики pb и nd гранитов

изотопные составы Pb и nd изученных гранитоидов представлены  
в табл. 42 и на диаграммах 206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb, 206Pb/204Pb — 208Pb/204Pb  
и 206Pb/204Pb — end(t) (рис. 151). их вариации в каждом тектоническом бло-
ке отличны, поэтому они будут рассмотрены раздельно.

Тарбагатайский блок. изотопный состав nd гранитоидов этого блока де-
монстрирует существенный разброс значений end(т) от –1,6 до –15,1, что, 
очевидно, обусловлено различной долей участия древнекорового вещества 
в их составе. на диаграмме в координатах 206Pb/204Pb — end(t) (рис. 151, в) 
фигуративные точки гранитоидов образуют положительную корреляцию, 
согласно которой более низкие значения end(t) отвечают более низким от-
ношениям 206Pb/204Pb. изотопные характеристики Pb (рис. 151, а, б) этих 
гранитоидов образуют линейные положительные тренды, отражающие 
также участие двух компонентов в их формировании. При этом один из 
компонентов, изотопные характеристики которого соответствуют левому 
нижнему окончанию тренда, характеризуется крайне примитивным изо-
топным составом Pb. Этому компоненту также соответствуют наиболее 
низкие значения end(t) < –15,2.

второй компонент, изотопные характеристики которого отвечают право-
му верхнему окончанию тренда, характеризуется, соответственно, более ра-
диогенным составом Pb и при этом более высоким значением end(t). соглас-
но результатам, полученным в (Ярмолюк и др., 2016), более высокие значения 
end характерны для гранитоидов батолита, формирование которых происхо-
дило либо при более высокой доле мантийного компонента, либо при уча-
стии ювенильного корового вещества. соответственно, высокое значение 
end(т) во втором источнике мы связываем с его ювенильной природой.
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Сонгинский блок. изотопный состав nd гранитоидов, локализованных  
в сонгинском блоке, варьирует в интервале от +1,5 до –0,2 (рис. 151, е). Эти 
значения вполне укладываются в диапазон составов пород вмещающей 
коры (end(260) = +3...–7) (Ковач и др., 2013; Ярмолюк и др., 2017). изотопные 
характеристики Pb в этих образцах характеризуются небольшим разбросом 
составов. на диаграммах в координатах 206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb и 206Pb/204Pb 
— 208Pb/204Pb (рис. 151, г, д) точки составов изученных образцов представ-
ляют собой линейные тренды, отражающие участие двух источников в их 
формировании. один из них (левое нижнее окончание тренда), как и в слу-
чае гранитоидов в тарбагатайском блоке, характеризуется примитивным 
изотопным составом Pb. корреляционная зависимость отмечается также 
между значениями 206Pb/204Pb и end(т) (рис. 151, е). Эти корреляции, оче-
видно, подтверждают участие в формировании гранитных расплавов двух 
источников, которые согласно изотопной nd систематике пород ханагай-
ского батолита (Ярмолюк и др., 2016) можно также определить как ювениль-
ный и древнекоровый.

Дзабханский микроконтинент. Значения end(т) для пермских гранитои-
дов, расположенных в пределах дзабханского микроконтинента, варьиру-
ют в интервале от +0,4 до –5,6 (рис. 151, и), что соответствует интервалу зна-
чений двустадийного модельного возраста tnd(dm-2st) = 1,0–1,7 млрд лет 
и согласуется с участием в строении блока раннедокембрийских пород. на 
диаграммах в координатах 206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb и 206Pb/204Pb — 208Pb/204Pb 
(рис. 151, ж, з) изотопные составы этих гранитоидов характеризуются раз-
бросом значений, которые не укладываются в простую линейную зависи-
мость и, таким образом, свидетельствуют об участии в их формировании 
более чем двух источников, прежде всего гетерогенной по составу коры. 
действительно, кора микроконтинента формировалась и неоднократно 
преобразовывалась на протяжении палео- и неопротерозоя и раннего па-
леозоя. Этим, очевидно и обусловлена ее изотопная неоднородность. тем 
не менее отношение 206Pb/204Pb гранитоидов в пределах микроконтинента 
ведет себя так же, как в гранитоидах других участков хангая, — наиболее 
примитивным составам свинца соответствуют наиболее низкие значения 
величины end(т) (рис. 151, и). соответственно, можно распознать участие 
в их образовании по крайней мере двух источников: одного с раннедокем-
брийскими (tnd(dm-2st) ≥ 1,7 млрд лет) модельными nd изотопными ха-
рактеристиками и второго — более молодого (tnd(dm-2st) ≤ 1,0 млрд лет).

Хангайский прогиб. для пород, выполняющих фундамент хангайского 
прогиба, были получены sm-nd изотопные характеристики, отвечающие 
εnd(т) от –5,3 до +2,9, tnd(dm-2st) = 0,88–1,56 млрд лет, что соответству-
ет неопротерозойскому этапу корообразования. Pb-Pb изотопные составы 
гранитоидов, расположенных в пределах хангайского прогиба, на диа-
граммах (рис. 151, к, л) формируют линейные тренды, которые отражают 
различную степень участия в их образовании двух разных источников. од-
нако в отличие от гранитов, локализованных в пределах древних кристал-
лических блоков, коровый источник гранитоидов хангайского прогиба  
с более низкими значениями end(т) характеризуется более радиогенным 
составом Pb (рис. 151, м), который отвечает изотопным параметрам, харак-
терным для верхней континентальной коры (Kramers, Tolstikhin, 1997; Millot 
и др., 2004). 

4.7.6. обсуждение

изотопные характеристики Pb и nd в гранитах хангайского батоли-
та, локализованных в пределах древних кристаллических блоков (тара-
багатайский, сонгинский, дзабханский), указывают на то, что форми-
рование гранитов определялось взаимодействием главным образом двух 

рис. 151. изотопный состав Pb и nd гранитоидов хангайского батолита, 
локализованных в пределах тарбагатайского блока (а–в), сонгинского террейна (г–е), 

дзабханского микроконтинента (ж–и) и хангайского прогиба (к–м).
1 — кривая изотопной эволюции деплетированной мантии согласно двустадийной мо-
дели стейси-крамерса при µ = 9,0, k = 3,7 проградуированная с шагом 100 млн лет; 
2 — тренды корреляции изотопного состава Pb гранитоидов; 3 — тренды корреляции 
изотопного состава Pb и nd гранитоидов, стрелка направлена в сторону изотопно более 
зрелого обогащенного компонента. величина end(t) рассчитана для возраста 260 млн 

лет
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 контрастных по своим изотопным характеристикам источников. их вклад 
в образование гранитов был неодинаков. об этом свидетельствуют данные 
по изотопному составу nd, который варьирует в породах в диапазоне вели-
чин end(т) = –15,1...+1,5 (рис. 150) и tnd(dm-2st) = 2,30–0,92 млрд лет. со-
ответствующие исследования пород батолита и рифтогенных ассоциаций  
в его обрамлении (Ярмолюк и др., 2016) позволили сделать ряд выводов о ха-
рактере магматических источников, участвовавших в их образовании. так, 
формирование гранитоидов с положительными значениями end(t) было 
связано с ведущей ролью в магмообразовании мантийного (или ювениль-
ного) источника, контролировавшего также магматизм рифтовых зон. для 
гранитов с резко отрицательными значениями end(t) было установлено их 
не только изотопное, но и геохимическое сходство с вмещающими порода-
ми (или коровым источником). гранитоиды с промежуточными значени-
ями величины end(t) возникли в результате взаимодействия этих крайних 
источников.

результаты исследования изотопного состава Pb в гранитах хангайского 
батолита показали его хорошую согласованность с изотопным составов nd 
(рис. 151). Применяя к выявленным зависимостям выводы, сделанные на 
основе nd изотопной системы, можно в тех же терминах определить конеч-
ные компоненты, участвовавшие в формировании изотопного состава Pb 
в гранитоидах. для их корового источника характерен менее радиогенный 
или примитивный изотопный состав Pb, а для ювенильного наоборот — 
более радиогенный. Примитивный изотопный состав Pb (низкое отноше-
ние 206Pb/204Pb) предполагает низкое отношение u/Pb в коровом источнике 
гранитов, что типично для нижней континентальной коры.

для характеристики Pb изотопного состава корового источника тра-
диционно используют модельные параметры нижней или верхней конти-
нентальной коры, определенные на основе универсальных моделей плюм-
ботектоники Зартмана и доу (Zartman, Doe, 1981) или модели крамерса  
и толстихина (Kramers, Tolstikhin, 1997). в истории формирования и пре-
образования континентальной коры можно выделить два процесса, прин-
ципиально меняющих вещественный состав пород и отражающихся в их 
изотопных характеристиках Pb (рис. 152). один из них — это образование 
ювенильной коры из мантии и другой — высокотемпературный метамор-
физм (ультраметаморфизм) и сопровождающаяся дифференциация юве-
нильной континентальной коры на верхнюю и нижнюю кору. с каждым из 
этих процессов может быть связан отдельный этап в эволюции изотопного 
состава Pb в континентальной коре. Прежде всего, процесс формирования 
вещества континентальной коры связывается с плавлением мантии и оке-
анической литосферы в зонах субдукции и с сопряженной с ним диффе-

ренциацией состава между реститом и продуктами плавления. в последних 
отношение u/Pb (µ =  238u/204Pb) становится выше относительно мантий-
ного источника, тогда как th/u (k = 232th/238u) отношение меняется слабо 
(Shirey et al., 2008). соответственно, кривая эволюции свинца в ювениль-
ной континентальной коре (юкк) на диаграмме 206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb 
будет находиться выше линии его эволюции в мантии (рис. 152, а) и близка 
к изотопной эволюции мантии в координатах 206Pb/204Pb — 208Pb/204Pb (рис. 
152, б). 

следующий важный процесс, изменяющий состав коры, связан с пре-
образованиями ее пород в условиях ультраметаморфизма. он сопровожда-
ется частичным плавлением исходного субстрата и перемещением распла-
ва вместе с летучими компонентами (h2o, co2 и др.) в верхние горизонты 
литосферы. в итоге происходит дифференциация ювенильной континен-
тальной коры на верхнюю (вкк) и нижнюю (нкк) кору. в ходе такой 
дифференциации u ведет себя как высокомобильный элемент и активно 
выносится вместе с летучими компонентами и анатектическими распла-
вами из нижней континентальной коры в верхнюю. в результате в нижней 
коре отношение u/Pb понижается, а отношение th/u повышается (рис. 
152). в целом на таком поведении u, th и Pb в геологических процессах ос-
новываются все модели эволюции свинца в земных резервуарах. с такими 

рис. 152. Принципиальная схема изотопной эволюции Pb в мантийных и коровых 
резервуарах и формирования трендов смешения источников магматических пород на 

диаграммах 206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb и 206Pb/204Pb — 208Pb/204Pb (вне масштаба).
1 — изотопная эволюция деплетированной мантии (дм); 2 — формирование ювениль-
ной континентальной коры (юкк) во время t1 и ее дальнейшая изотопная эволюция; 
3 — дифференциация ювенильной континентальной коры на верхнюю (вкк) и ниж-
нюю (нкк) континентальную кору в различное время t2 и их дальнейшая изотопная 
эволюция; полем показаны возможные вариации изотопных составов нижней конти-
нентальной коры, при различном времени коровой дифференциации t2; 4 — тренды 
смешения мантийного материала с нижнекоровым (серый тренд) и верхнекоровым 

(черный тренд) во время t3 магматического события
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представлениями согласуются и современные оценки отношений µ в верх-
ней и нижней континентальной коре (Rudnick, Fountain, 1995). Потеря u 
из породы на стадии метаморфических преобразований коры приводит к 
замедлению изотопной эволюции Pb в нижней континентальной коре, что 
находит отражение в отклонении соответствующего ей возрастного тренда 
составов (нкк на рис. 152, а) в правую сторону.

из рис. 152, а видно, что при времени коровой дифференциации t2, 
близком ко времени корообразующего процесса t1, изотопные характери-
стики Pb в нижней континентальной коре будут располагаться ниже ман-
тийного тренда. однако чем позже будет время метаморфизма, тем ближе 
будет изотопный состав Pb в нижней коре к изотопному составу Pb в не-
дифференцированной ювенильной коре. таким образом, изотопный со-
став Pb в нижней коре может иметь широкий диапазон значений и опреде-
ляется особенностью геологической истории континентальной коры того 
или иного континентального блока.

модель, характеризующая эволюцию изотопного состава Pb в том или 
ином коровом источнике, зависит от многих параметров, в том числе от 
времени отделения коры от мантии (t1 на рис. 152), от времени ее мета-
морфического преобразования (t2 на рис. 152), от отношений µ в коре  
в этапные моменты ее эволюции. для отдельного образца построение та-
кой модели предполагает значительный произвол в выборе вышеуказан-
ных параметров: имеющиеся оценки отношений µ в верхней и нижней 
континентальной коре (Rudnik, Fountain, 1995; Kramers, Tolstikhin, 1997), как 
эмпирические, так и модельные, указывают на существенную вариацию 
этих величин для различных тектонических обстановок. вместе с тем если 
вещество гранитов сформировалось в результате смешения двух источни-
ков, например, корового и мантийного, то фигуративные точки изотоп-
ного состава Pb пород на диаграммах 206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb и 206Pb/204Pb 
— 208Pb/204Pb должны располагаться между составами этих источников 
(тренды смешения на рис. 152). в этом случае произвол в выборе модели 
эволюции изотопного состава Pb в коровом источнике пород ограничен, 
т.  к. коровый компонент должен замыкать слева линию распределения 
составов гранитоидов между ним и мантийным компонентом. дополни-
тельные ограничения к оценке исходных параметров модели могут внести 
изотопные характеристики nd, позволяющие оценить модельный воз-
раст тnd(dm-2st) образования их корового источника. При этом следует 
иметь в виду, что оценка nd-модельного возраста, как правило, является 
ориентировочной в силу привноса в область корообразования материала, 
поступающего за счет отдаленного размыва как ювенильной, так и зре-
лой континентальной коры. величина вклада таких поступлений в нашем 

случае не определена, поэтому оценка модельного возраста вполне может 
рассматриваться как усредненная верхняя граница для корообразующего 
процесса.

таким образом, если иметь ограничения по времени образования ве-
щества коры и возрасту дифференциации ювенильной континентальной 
коры на нижнюю и верхнюю кору, устанавливаемому по геологическим 
данным, то на основе Pb-Pb и sm-nd изотопных систематик можно более 
полно охарактеризовать особенности эволюции состава коровых источни-
ков в ходе их геологической истории.

говоря о Pb-Pb изотопных характеристиках гранитоидов хангайского 
батолита, следует отметить, что на диаграммах фигуративные точки их со-
ставов образуют различные тренды в зависимости от принадлежности по-
лутонов тому или иному блоку континентальной коры хангайской группы 
террейнов. в соответствие с этим следует говорить, что в формировании 
изотопного состава этих гранитоидов участвовали коровые источники  
с разной геологической историей.

Тарбагатайский блок. При оценке эволюции изотопного состава Pb  
в коровом источнике гранитоидов хангайского батолита, для мантийного 
источника древней коры мы использовали параметры верхней мантии со-
гласно модели крамерса и толстихина (Kramers, Tolstikhin, 1997). Посколь-
ку породы, вмещающие граниты хангайского батолита, являются наиболее 
вероятным кандидатом на роль корового источника этих пород, то модель 
эволюции изотопного состава Pb в этом источнике целесообразно строить 
в контексте вещественной эволюции континентальной коры тарбагатай-
ского блока. 

Породы тарбагатайского блока пока практически не изучены в отноше-
нии их изотопных характеристик Pb. Поэтому рассмотрим детально выбор 
каждого параметра модели его изотопной эволюции (рис. 153). время от-
деления корового источника от мантии имеет верхнюю границу, определя-
емую наиболее древними значениями sm-nd модельного возраста, полу-
ченными для метаморфических пород тарбагатайского блока (Kröner et al., 
2015) — 3,07 млрд лет. для оценки параметра µ, отвечающего первой стадии 
вещественной эволюции коры тарбагатайского блока, мы использовали 
данные по изотопному составу Pb в полевых шпатах из архейских тоналито-
вых и двупироксеновых гнейсов байдарикского блока (ранний докембрий 
Центрально-азиатского…, 1993). основанием для такого подхода стало то, 
что раннедокембрийская история обоих блоков была во многом схожей. 
они сложены близкими по составу архейскими комплексами (Козаков и др., 
2007; 2011), имеющими сопоставимые nd-изотопные модельные возрасты 
(3,02 и 3,27 млрд лет соответственно), что дает основание предполагать  
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и сходную эволюцию изотопного состава Pb в их раннедокембрийской 
коре. в соответствии с этим подходом кривую эволюции изотопного со-
става Pb в континентальной коре тарбагатайского блока следует вести от 
кривой эволюции мантии от момента времени t1 ~3,3 млрд лет через фигу-
ративные точки изотопного состава Pb в упомянутых полевых шпатах (рис. 
153, а). Параметры этой кривой соответствуют величине µ  =  13, которая 
хорошо согласуется с модельными оценками этого параметра для верхней 
континентальной коры (µ = 14,1–14,5), сделанными в работе (Kramers, Tol-
stikhin, 1997).

в геологической истории пород тарбагатайского блока выделяется три 
этапа метаморфического преобразования: 2,5, 2,2 и 1,8 млрд лет (Kröner et 
al., 2015). каждый из этих этапов может рассматриваться в рамках модели 
эволюции изотопного состава Pb как время t2 дифференциации ювениль-
ной континентальной коры на нижнюю и верхнюю кору, либо процесс 
формирования нижнекорового вещества происходил последовательно  
в несколько этапов. из рис. 153 видно, что коровый компонент гранитои-
дов тарбагатайского блока (точка пересечения тренда составов гранитов 
с кривой нижнекоровой эволюции), скорее всего, отвечает нижней коре 

с возрастом около 2,5 млрд лет. тем самым эти данные свидетельствуют, 
что основные структурные преобразования в коре тарбагатайского блока 
произошли в ходе первого этапа метаморфизма — 2,5 млрд лет назад. име-
ющиеся возрастные ограничения позволяют оценить значение µ в нижней 
коре тарбагатайского блока величиной ≤2,5. она близка к оценкам µ для 
нижней коры согласно (Rudnick, Fountain, 1995) 2,14–3,26.

для параметра µ1, отвечающего стадии зарождения ювенильной коры, 
справедливо принять значение, типичное для континентальной коры 3,6, 
тогда значение параметра µ2, отвечающего второй «нижнекоровой» стадии 
эволюции, будет приблизительно равно 7,5, что согласуется с оценками для 
пород нижней коры, сделанными ранее (Rudnick, Fountain, 1995) 6,2–7,2. 
таким образом, становятся охарактеризованными все параметры эволю-
ции изотопного состава Pb в коровом источнике гранитоидов хангайского 
батолита, локализованных в тарбагатайском блоке, и эти параметры согла-
суются с геологической историей блока и моделями свинцовой изотопной 
эволюции в целом.

Сонгинский блок. величина end(t) для гранитоидов, локализованных  
в пределах сонгинского блока, находится в интервале –0,35...+1,42, что мо-
жет указывать как на более молодой возраст корового источника этих гра-
нитов, так и на меньшую степень его участия в формировании гранитного 
расплава. При этом, как и в случае гранитов, локализованных в пределах 
тарбогатайского блока, для гранитов сонгинского блока отмечается поло-
жительная корреляция между изотопными характеристиками nd и Pb (рис. 
151, е), что указывает на нижнекоровую природу их корового источника. 
двустадийный sm-nd модельный возраст для указанных гранитов нахо-
дится в интервале 0,92–1,07 млрд лет, т. е. верхняя граница времени фор-
мирования корового источника гранитов составляет 1,07 млрд лет. однако 
если принять во внимание оценки sm-nd модельного возраста, сделанные 
для метаморфических пород сонгинского блока, то потенциальный возраст 
корового источника (t1) будет составлять ≥1,8 млрд лет. для пород сонгин-
ского блока выделяются два этапа метаморфизма, протекавших в условиях 
эпидот-амфиболитовой и высокотемпературной амфиболитовой стадии  
с образованием ультраметагенных гранитов: 860 и 800 млн лет (Козаков и др., 
2013). метаморфическое воздействие, отвечающее указанным условиям, со-
гласно имеющимся представлениям, могло привести к формированию ко-
рового источника с изотопно-геохимическими параметрами нижней коры.

на Pb-Pb изотопной диаграмме (рис. 154) представлен тренд модельной 
эволюции изотопного состава Pb в коровом источнике гранитов сонгин-
ского блока. расчеты показали, что выбор параметров эволюции свинца 
в верхней мантии, согласно модели крамерса и толстихина (Kramers, Tol-

рис. 153. модель формирования изотопного состава Pb в коровом источнике гранитов 
хангайского батолита, локализованных в пределах тарбагатайского блока.

сплошные кривые иллюстрируют изотопную эволюцию Pb в деплетированной ман-
тии (дм) согласно двустадийной модели стейси-крамерса с µ = 9 и µ = 3,7; недиффе-
ренцированной ювенильной континентальной коре (юкк) с возрастом отделения от 
мантии t1 = 3,3 млрд лет назад, µ = 13 и k = 3,6; нижней континентальной коре (нкк)  
с возрастом коровой дифференциации t2 = 2,55 млрд лет k = 2,5 и µ = 7,5. Штриховая 
линия показывает изотопный состав свинца 250 млн лет назад в нижней континенталь-
ной коре с различным возрастом коровой дифференциации t2. все кривые програду-
ированы с шагом 100 млн лет, значения у кривых соответствуют возрасту в млрд лет. 
светлые ромбы и пунктирная линия — изотопные составы Pb и их тренд в гранитоидах 
хангайского батолита, локализованных в пределах тарбагатайского блока. черные ква-
драты — Pb изотопные характеристики полевых шпатов из тоналитовых гнейсов байда-

рикского блока (докембрий Центрально-азиатского…, 1993)
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stikhin, 1997), приводит к оценкам, существенно противоречащим этапам 
эволюции континентальной коры сонгинского блока. нами была выбра-
на модель эволюции мантии в соответствии с моделью стейси и крамерса  
с параметрами µ = 9 и k = 3,7, оцененными на основе изучения изотопных 
характеристик Pb в герцинидах южной монголии (Саватенков и др., 2016). 
кривая мантийной эволюция приведена на рис. 154. в качестве времени 
образования корового источника t1 взята максимальная оценка sm-nd мо-
дельного возраста для метаморфических пород сонгинского блока — 1,8 
млрд лет. время коровой дифференциации и образования нижней коры t2 
выбрано в соответствии с возрастом метаморфизма — 860 млн лет. харак-
теристики состава нижнекорового компонента, участвовавшего в образо-
вании гранитов блока, определяются точкой пересечения тренда составов 
гранитов с кривой эволюции нижней коры.

имея все указанные ограничения, можно построить эволюционные 
тренды для пород недифференцированной коры и нижней коры так, что-
бы нижнекоровый компонент, участвовавший в гранитообразовании, ока-
зался на линии нижнекоровой эволюции на интервале времени ~250–300 
млн лет, соответствующем времени становления хангайского батолита.  
с этими условиями согласуются следующие параметры эволюции u-Pb 
изотопной системы: для недифференцированной ювенильной коры 
µ1 = 11,5, k1 = 3,6, для нижней коры µ2 ≤ 4, k2 = 8. 

Дзабханский микроконтинент. изотопные характеристики nd (end(т) от 
–8,1 до +0,54 и тnd(dm-2st) от 1,72 до 1,0 млрд лет) в пермских гранито-
идах, распространенных в пределах дзабханского микроконтинента, ука-
зывают на разную степень участия корового и ювенильного компонентов  
в их составе. однако несмотря на то, что большинство образцов отобрано  
в пределах байдарикского блока — области, представленной раннеархей-
скими породами, изотопные характеристики nd и Pb в гранитах проявля-
ют незакономерные вариации и не фиксируют значимого участия древне-
корового раннеархейского компонента в их формировании. лишь в одном 
из массивов были установлены изотопные характеристики, свидетельству-
ющие о заметном участии в его образовании древнего нижнекорового ком-
понента. Подобная особенность изотопных характеристик nd и Pb в гра-
нитах микроконтинента может быть объяснена сложной коровой историей 
последнего и вовлечением его коры в многократную переработку в архее, 
палеопротерозое, неопротерозое и палеозое с участием процессов текто-
нического совмещения фрагментов разновозрастной коры в его основании 
и андерплейтинга ювенильным веществом. все это привело к тому, что 
изотопные характеристики Pb пермских гранитоидов в пределах дзабхан-
ского микроконтинента не позволяют оценить характер изотопных преоб-
разований Pb в древнекоровых источниках.

Хангайский прогиб. изотопные характеристики nd и Pb пермских гра-
нитов, расположенных в хангайском прогибе, связаны принципиально 
иной зависимостью, чем в гранитах других террейнов хангайской груп-
пы. те из них, которые были сформированы при более высокой доле 
корового компонента (низкие значения end(т)), характеризуются более 
радиогенным составом Pb по сравнению с гранитами, в которых пре-
обладал ювенильный источник (более высокие значения end(т)) (рис. 
151, м). такие соотношения позволяют сопоставить коровый компонент  
с верхней корой, которая по сравнению с нижней корой резко обогащена 
радиогенным свинцом.

очевидно, в область формирования расплава этих гранитов вовлекался 
терригенный материал, представляющий собой продукт эрозии континен-
тальной коры с обобщенными верхнекоровыми изотопными характери-
стиками. Это в целом соответствует тому, что прогиб заполнен продуктами 
разрушения обрамляющих его палеопротерозойских, неопротерозойских, 
раннепалеозойских и среднепалеозойских складчатых структур. изучен-
ные граниты, согласно Pb изотопной систематике, лишены признаков 
участия нижнекорового вещества, что может служить свидетельством от-
сутствия древнего кристаллического фундамента в основании хангайского 
прогиба.

рис. 154. модель формирования изотопного состава Pb в коровом источнике гранитов 
хангайского батолита, локализованных в пределах сонгинского блока.

сплошные кривые иллюстрируют изотопную эволюцию Pb в деплетированной ман-
тии (дм) согласно двустадийной модели стейси-крамерса с µ = 9 и µ = 3,7; недиффе-
ренцированной ювенильной континентальной коре (юкк) с возрастом отделения от 
мантии t1 = 1,8 млрд лет назад, µ = 11,5 и k = 3,6; нижней континентальной коре (нкк) 
с возрастом коровой дифференциации t2 = 0,86 млрд лет µ = 4 и k = 8. кривые програ-
дуированы с шагом 100 млн лет, значения у кривых соответствуют возрасту в млрд лет. 
светлые кружки и пунктирная линия — изотопные составы Pb и их тренд в гранитоидах 

хангайского батолита, локализованных в пределах сонгинского блока
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Общие закономерности. соотношения трендов распределения изотоп-
ных составов гранитоидов хангайского батолита на диаграммах (рис. 151, 
рис. 155) свидетельствуют об участии в их формировании одного общего  
и нескольких разных источников. Последние рассмотрены нами как коро-
вые компоненты с различной изотопной эволюцией в различных тектони-

ческих блоках. общий источник выделяется благодаря пересечению трен-
дов вариаций составов и характеризуется наиболее высоким значением 
end(т) и более или менее однородным изотопным составом свинца. в рам-
ках nd изотопной систематики он сопоставляется с источником базитовых 
магм, контролировавшим образовании хангайского батолита (Ярмолюк  
и др., 2016), и здесь рассматривается как ювенильный компонент. 

характеристики изотопного состава Pb в породах, соответствующих 
ювенильному источнику, позволяют охарактеризовать его изотопные па-
раметры на момент формирования хангайского батолита, т. е. около 260 
млн лет назад. из диаграмм (рис. 155) видно, что эти параметры отвечают 
изотопным отношениям 206Pb/204Pb ~18,1, 207Pb/204Pb ~15,5 и end(т) ~0...+2. 
указанным параметрам изотопной эволюции Pb соответствует значение 
µ = 9,5 согласно модели стейси и крамерса (Stacey, Kramers, 1975). Это зна-
чение существенно превышает среднее значение µ, полученное для юве-
нильного источника континентальной коры герцинид южной монголии 
(9,25) (Саватенков и др., 2016). кроме того, этот ювенильный источник 
отличается также более низким значением end(т) (рис. 155), чем в депле-
тированной мантии и, соответственно, в мантийном источнике континен-
тальной коры герцинид южной монголии (Саватенков и др., 2016). сле-
довательно, мантийный источник хангайских гранитов характеризовался 
более высоким отношением u/Pb и более низким отношением sm/nd, чем 
деплетированная мантия. Этот вывод согласуется с заключением, сделан-
ным в работе (Ярмолюк и др., 2016), о том, что мантийным источником хан-
гайского батолита и магматических ассоциаций его рифтового обрамления 
служила обогащенная мантия мантийного плюма.

4.7.7. выводы

Приведенные результаты изучения изотопных характеристик Pb и nd 
пермских гранитоидов хангайского батолита, локализованных в пределах 
тарбагатайского, сонгинского, дзабханского блоков и хангайского про-
гиба Центрально-азиатского орогенного пояса, позволяют сделать следу-
ющие выводы:

— совместное использование изотопных характеристик Pb и nd в гра-
нитоидах позволяет более полно рассмотреть своеобразие вещественной 
эволюции корового источника гранитов, включающего этапы собственно 
корообразования и метаморфического преобразования ювенильной кон-
тинентальной коры в нижнюю кору;

— изотопные характеристики Pb гранитоидов хангайского батолита на-
глядно демонстрируют, что массивы, локализованные в пределах блоков 

рис. 155. корреляция изотопного состава Pb и nd гранитоидов хангайского батолита.
Прямые иллюстрируют основные тенденции изменения составов гранитоидов, локали-
зованных в пределах различных тектонических блоков: с — сонгинского, т — тарбага-
тайского, дз — дзабханского, х — хангайского прогиба, г — поле изотопных составов 
nd и Pb в герцинидах южной монголии (Саватенков и др., 2016). область пересечения 
прямых (светло-серое поле) характеризует изотопные параметры общего для всех гра-
нитоидов хангайского батолита ювенильного источника. изотопные характеристики 
Pb этого ювенильного источника гранитов согласуются с изотопной эволюцией депле-
тированной мантии согласно двустадийной модели стейси — крамерса при µ = 9,5. ус-

ловные обозначения см. на рис. 151
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докембрийского формирования, образовались при участии нижнекорово-
го вещества;

— в тарбагатайском блоке Pb изотопные характеристики гранитоидов 
отражают рубежи вещественных преобразований континентальной коры: 
отделение ювенильной коры с µ = 13 и k = 3,6 от мантии произошло около 
3,3 млрд лет; около 2,5 млрд лет произошла дифференциация ювенильной 
коры и обособление нижней континентальной коры с µ ~2,5 и k ~7,5;

— изотопные параметры Pb в коровом источнике пермских гранитов 
сонгинского блока отражают более молодую историю этого источника по 
сравнению с корой тарбагатайского блока: отделение корового протолита 
от мантии ~1,8 млрд лет (µ = 11,5, k = 3,6), дифференциация коры и форми-
рование нижней коры ~0,86 млрд лет (µ ~4 и k ~8);

— изотопный состав Pb в гранитах дзабханского блока не имеет законо-
мерной вариации, что связывается со сложной и продолжительной коро-
вой историей блока и вовлечением его коры в неоднократную переработку 
в архее, палеопротерозое, неопротерозое и палеозое;

— в пределах хангайского прогиба коровым источником гранитоидов 
служило вещество верхней континентальной коры, представленное терри-
генным выполнением прогиба. на время формирования хангайского ба-
толита около 260 млн лет назад нижняя континентальная кора в пределах 
хангайского прогиба еще не сформировалась;

— в образовании гранитоидов хангайского батолита в пределах различ-
ных тектонических блоков участвовал общий мантийный источник, эво-
люция изотопного состава Pb которого согласуется с моделью стейси  — 
крамерса при µ = 9,5;

— общий мантийный источник гранитоидов хангайского батолита мо-
жет быть отождествлен с обогащенной мантией мантийного плюма, кото-
рая характеризовалась более высоким, чем в деплетированной мантии, u/
Pb отношением (µ = 9,5), а также более низким значением end(т) (0...+2).

4.8. форма миграции железа в зоне гипергенеза 
раннего докембрия: данные на основе 
изотопного состава неодима полосчатых 
железистых кварцитов 

в настоящее время распространена гипотеза о высоком (в десятки раз 
выше, чем в современной морской воде) содержании кремния в водах ар-
хейских и протерозойских морских резервуаров (Siever, 1992) и соосажде-
нии его вместе с ферригидритом при формировании полосчатых желези-
стых кварцитов на ранних этапах истории Земли (например, Konhauser et 

al., 2007). Подобная гипотеза не объясняет появление полосчатой текстуры 
и других особенностей железистых кварцитов (жк), поэтому предприни-
мались и предпринимаются попытки связать состав жк c диагенезом или 
метаморфизмом и/или с разными источниками железа и кремния в бас-
сейне осадконакопления. особая значимость проблемы происхождения 
формации полосчатых железистых кварцитов состоит в том, что данные по 
составу подобных отложений (наряду с континентальными профилями вы-
ветривания) используются для моделирования эволюции газового состава 
атмосферы, в частности — для оценки содержания кислорода в палеоат-
мосфере. существуют две главные альтернативные гипотезы относительно 
изменения содержания кислорода в атмосфере — модель cloud — Walker — 
holland — Kasting и модель dimroth — ohmoto (см. обзор Н. Ohmoto (2004)). 
согласно первой из них, концентрация кислорода в атмосфере возросла 
более чем на 12 порядков за последние 3 млрд лет; согласно второй, со-
держание атмосферного кислорода было практически постоянным и близ-
ким к современному уровню начиная с 3,5 млрд лет назад. Поэтому данные  
о форме миграции железа в зоне гипергенеза архея и протерозоя представ-
ляют очевидный интерес при верификации моделей эволюции содержания 
атмосферного кислорода.

в последнее время попытки объяснить происхождение жк с позиций 
допущения разных источников кремния и железа возобновились. в рабо-
те (Hamade et al., 2003) на основе различий si-Ge систематик в кремни-
стой и железистой частях жк предположен континентальный источник 
кремнезема, мобилизованного при выветривании во время формирования 
жк dales Gorge возрастом 2,5 млрд лет бассейна hammersley, Западная 
австралия (Li et al., 2015). на основе распределения величины δ56fe в том 
же месторождении обосновано поступление биологически рециклирован-
ного железа с континентов. изучение железистых и кварцевых прослоев 
жк cerro manomó (юго-восточная боливия) возрастом около 1,2 млрд лет 
показало различие спектров распределения рЗЭ в кварцевой и железистой 
компоненте — положительная eu аномалия обнаружена только в кварце-
вых прослоях, коровые значения величин 143nd/144nd и 87sr/86sr обнаруже-
ны в обогащенных железом прослоях (Comin-Chiaramonti et al., 2011). на 
основе изотопного состава nd нескольких жк возрастом ~2,7 млрд лет 
карелии и кольского полуострова показана возможность поступления 
железа в форме fe3+ из континентальных источников (Felitsyn et al., 2015). 
недавний пример содержательной интерпретации изотопно-геохимиче-
ских данных, полученных отдельно для железистой и кремнистой компо-
нент неоархейских жк, приведен в работе (Haugaard et al., 2016). на основе 
распределения величины 143nd/144nd в кварцевых и магнетит-гематитовых 
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слоях предположено поступление железа из океанического резервуара, а 
кремния — из континентальных источников.

Применительно к раннедокембрийским жк опыт интерпретации 
sm-nd систематик приводится в ряде работ последних лет: для жк фор-
маций mothiba и ysterberg, возрастом 2,95 млрд лет, зеленокаменный 
пояс Pietersburg на восточной окраине кратона Kaapvaal, южная афри-
ка (Alexander et al., 2009), а также для жк dales Gorge member формации 
brockman Iron, возраст 2,5 млрд лет, бассейн hammersley Западная австра-
лия (Li et al., 2015) — algoma-type жк, и для superior-type протерозойских 
жк криворожского бассейна (Viehmann et al., 2015). как можно понять из 
описания пробоотбора и пробоподготовки в перечисленных работах, ка-
ких-либо специальных процедур по удалению вторичных минералов не 
проводилось и для получения данных по sm-nd систематикам железистых 
кварцитов анализировались валовые пробы, состоящие из чередования 
кварцевых и магнетит-гематитовых прослоев.

возможно, отдельное изучение изотопно-геохимических систематик 
кварцевых и магнетит-гематитовых прослоев жк позволит воссоздать не-
которые особенности аквафаций формирования и источник материала для 
соответствующих прослоев. опубликованные к настоящему времени ра-
боты свидетельствуют о перспективности подобного подхода.

все перечисленные работы основаны на сопоставлении изотопно-гео-
химических систематик кремнистых и железистых прослоев жк. Прослои 
выделяются на основе преобладания определенной минеральной фазы, 
при этом в кварцевых присутствуют минералы железа, а в железистых — 
кварц. очевидно, что пробоподготовка весьма важна при реализации по-
добного подхода, в особенности при изучении кварцевой компоненты по 
причине низкого содержания микроэлементов, а наличие других мине-
ралов может привести к искажению результатов. Показательный пример 
влияния акцессорных минералов на sm-nd систематику железистых квар-
цитов приведен в работе (Frei et al., 1999), где содержатся данные об изо-
топном составе nd различных минеральных фаз железистых кварцитов на 
северо-востоке супракрустального пояса исуа с возрастом ~3,7 млрд лет. 
аномально высокие значения εnd3700.от +12,8 до +22,7 авторы связывают  
с присутствием вторичного апатита возрастом около 1 млрд лет.

Представляется целесообразным провести изучение sm-nd и rb-sr си-
стематик соседних слоев кварца и магнетит-гематита, выделив монофрак-
ции соответствующих минералов.

ниже приведены данные по sm-nd и rb-sr систематикам различных 
минеральных фракций неоархейских жк из месторождений карелии  
и кольского полустрова (algoma-type железистые кварциты). для сравне-

ния изучены образцы стойленского месторождения протерозойского воз-
раста (superior-type жк) курской магнитной аномалии. 

Целью работы является оценка возможности использования изотопно-
геохимических данных для ответа на вопрос об источниках железа и крем-
ния в архейских жк, а также оценка формы миграции железа в раннедо-
кембрийской зоне гипергенеза.

были изучены образцы жк из коллекции иггд ран (костомукшское, 
оленегорское и кировогорское), а также из собрания Центрального геоло-
гического музея (межозерское, Полмос-Порос и стойленское). нумерация 
образцов соответствует музейным описям соответствующих депозитариев.

месторождения оленья гора и кирова гора расположены на кольском 
полуострове, в мурманской области в пределах т. н. мурманского блока. 
морфологически оленегорская рудная структура образует вытянутый  
в северо-западном направлении овал, центр которого сложен серыми пла-
гиогнейсами (тоналитами). По краям этой купольной гранито-гнейсовой 
структуры залегает рудовмещающая (или продуктивная) толща, относимая 
к кольской серии. ее края представлены амфиболитами и амфиболовыми 
гнейсами, далее к середине зоны — биотитовыми гнейсами и, наконец, 
линзами железистых кварцитов в ассоциации с алюмосиликатными (му-
сковит-биотитовыми, ± силлиманит) гнейсами. в пределах этой структуры 
расположено два месторождения: кировогорское и оленегорское, возраст 
которых составляет 2800–2750 млн лет (Баянова, Егоров, 1999). метамор-
фические преобразования пород структуры происходили в несколько эта-
пов, максимальные преобразования происходили в условиях амфиболито-
вой фации андалузит-силлиманитовой фациальной серии. 

костомукшская структура расположена в Западно-карельском районе 
Фенноскандинавского щита. осадки гимольской серии, к которой при-
надлежат железистые кварциты, распространены на значительной площа-
ди к востоку от главной структуры в виде узких асимметричных синклина-
лей. верхняя граница пород гимольской серии определена как 2707±35 млн 
лет (Лобач-Жученко и др., 2005). метаморфические преобразования пород 
происходили в несколько этапов, наиболее сильные из которых соответ-
ствовали амфиболитовой фации повышенных давлений.

структура Полмос-Порос является частью зеленокаменного пояса 
колмозеро-воронье (кольский полуостров). железистые кварциты за-
картированы в основании структуры в районе Полмоса, в переслаивании 
с коматиитовыми базальтами возрастом 2882±190 млн лет (Вревский, 2005). 
архейские породы характеризуются амфиболитовым метаморфизмом. 

стойленское месторождение расположено на южной окраине восточ-
но-европейской платформы в пределах старо-оскольского рудного поля, 
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которое представлено раннепротерозойскими комплексами стойленской 
синклинали (Чернышев, 2015). точный возраст курской свиты, к который 
принадлежит стойленское месторождение, не известен. возраст нижеле-
жащих пород оценен по u-Pb как 2590±44 млн лет, вышележащих — 2170 
млн лет (Кориш, Савко, 2010). такая оценка согласуется с sm-nd эрохро-
ной, полученной для железистых кварцитов кривого рога, возраст отло-
жения которых считается равным 2406±270 млн лет (Viehmann et al., 2015). 

межозерское месторождение — второе по размерам после костомукш-
ского в карелии и также расположено в пределах гимольского рудного поля. 
данный район относится к гимольско-суккозерскому парагнейсовому 
поясу Центрально-карельского домена (Лобач-Жученко, 2005). месторож-
дение представляет собой линейную структуру, вытянутую с севера на юг  
и метаморфизованную в протерозойские время в условиях низких давле-
ний. отложения гимольской свиты являются стратотипом для верхнего 
архея в этом районе (верхний лопий, 2,8–2,5 млрд лет). в гимольско-сук-
козерском парагнейсовом поясе гимольская свита содержит четыре страти-
графических подразделения, где железистые кварциты залегают на нижних 
конгломератах и основных вулканитах, формируя костомукшскую свиту. 
железистые кварциты перекрываются кислыми гнейсами и сланцами ме-
жозерской свиты, а также сланцами и кварцитами кадиозерской свиты.

объектами исследований являются прослои кварца и минералов груп-
пы железа 3,0–5,0 мм. согласно классификации bIf на основе текстурных 
признаков (Dimroth, Chauvel, 1973), изученные образцы относятся к мезо-
полосчатым разностям с кремнистым цементом. изучен состав соседних 
прослоев магнетит-гематитового состава и кварца, перед проведением всех 
аналитических определений из Qu образцов с использованием магнитной 
сепарации и последующей доводкой под бинокуляром удалены минералы 
железа, из образцов магнетит-гематитового состава — все минералы лег-
кой фракции. вес образцов для анализа составлял не менее 700 мг. 

4.8.1. анализ и обсуждение результатов

для оценки влияния минерального состава образцов на sm-nd систе-
матики жк, имеющиеся образцы были анализированы в нескольких по-
следовательностях.

1. большая часть образцов для изотопного анализа представляла собой 
выделенные при помощи микробура части соседних железистых и кремни-
стых прослоев. При химической подготовке такие образцы подвергались 
кислотной обработке с применением 2d hcl для удаления карбонатных 
минералов. 

2. некоторые навески для анализа были получены из раздробленных 
образцов, содержащих от 5 до 10 единичных пар слоев кварцевого и же-
лезистого состава (образцы № W3/6627, W3/6778 и W2/7537 межозерского 
месторождения). После механического разделения на железистую и крем-
нистую составляющую, навески для анализа включали усредненный мате-
риал из нескольких соседних прослоев.

3. часть выделенных образцов при химической подготовке не под-
вергалась кислотной обработке, и таким образом, помимо главных по-
родообразующих минералов, эти образцы включали легкорастворимые 
акцессорные минералы, такие как карбонаты, сульфиды и апатит (образ-
цы W3/6627, W3/6778 and W2/7537 межозерского месторождения, № 1171  
и 1292 кировогорского и № st-2 оленегорского месторождений).

во многих жк присутствует апатит различного генезиса в качестве ак-
цессорного минерала, который при причине своих кристаллохимических 
особенностей накапливает рЗЭ (Reynard et al., 1999). из нескольких об-
разцов, в которых по данным сЭм обнаружен апатит (образцы W3/6627  
и W2/7537 межозерского месторождения, рис. 156), он был выделен для 
изучения его изотопных систематик. образцы измельчались до фракции 
300 мкм, из которой с помощью бромоформа и йодистого метилена полу-
чена монофракция апатита.

изотопный анализ rb, sr, sm и nd производился на мультиколлек-
торном масс-спектрометре trIton в Центре изотопных исследований  
и в иггд ран (санкт-Петербург). 

содержание рЗЭ и других микроэлементов определено методом масс-
спектрометрии с индуктивно связанной плазмой установке agilent 7500c 
и методом атомно-эмиссионной спектрометрии с индуктивно связанной 
плазмой на установке IrIs Intrepid thermo. 

данные по минеральному и элементному составу образцов жк получе-
ны с помощью растрового электронного микроскопа Jsm-6510la с энер-
годисперсионным спектрометром Jed-2200 (Jeol).

для железистых прослоев всех изученных жк характерно постоянное 
превышение концентрации рЗЭ по сравнению с соседним кремнистым 
прослоем. существенно кремнистые прослои содержат в 2–3 раза мень-
ше рЗЭ по сравнению с железистыми (табл. 43). среднее содержание nd 
в кремнистых прослоях составляет 0,8 г/т, в железистых прослоях — 2,2 
г/т. sm/nd отношение в кремнистых прослоях стабильно больше, неже-
ли в железистых (оценка среднего значения sm/nd = 0,137 для кварцевых 
прослоев, sm/nd = 0,130 для железистых). начальный изотопный состав 
на время формирования этих пород в кремнистых прослоях был заметно 
выше: усредненная величина εnd2750 для кремнистых прослоев  составляет 
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+5,9, тогда как для железистых прослоев она имеет значение +1,3 (рис. 157). 
образцы из различных частей одного месторождений жк могут иметь раз-
личные значения начального отношения 143nd/144nd, но для соседних про-
слоев изученных жк подобная закономерность строго выдерживается. 

аналогичное распределение соотношений sm/nd и величин 
143nd/144ndизмер имеет место и для протерозойского стойленского место-
рождения типа оз. верхнее из группы месторождений старооскольского 
кластера курской магнитной аномалии.

усреднение нескольких соседних железистых или кремнистых просло-
ев не изменяет общей картины взаимоотношения изотопно-геохимиче-
ского состава в жк (образцы W3/6627, W3/6778 и W2/7537 межозерского 
месторождения). Значения 143nd/144ndизмер и величина sm/nd отличаются 
в усредненных пробах от таковых для единичных соседних железистых и 
кварцевых прослоев, но различия изотопного состава неодима характери-
зуются аналогичной закономерностью.

отсутствие предварительной кислотной химической обработки навески 
для изотопного анализа приводит к резкому увеличению содержания рЗЭ, 
одновременно происходит заметное уменьшение sm/nd отношения. оче-
видно, полученные данные по изотопному составу неодима необработан-
ных образцов не имеют геологического смысла по причине наличия в них 
карбонатных минералов.

оценка изотопного состава акцессорного апатита свидетельствует  
о том, что эти минералы не способны обеспечить значительного измене-
ния изотопного состава валового образца. наличие подобных минералов 
может повлиять на величину содержаний sm и nd и sm/nd отношения, но 
не на изотопный состав неодима.

таким образом, на основе полученных данных по sm-nd систематикам 
изученных месторождений железистых кварцитов может быть сделано за-
ключение относительно распределения изотопного состава в них. образ-
цы, отобранные из различных частей разреза одного месторождения, име-
ют большие вариации изотопного состава nd, но для соседних прослоев 
выдерживается общая закономерность, когда кремнистый прослой имел 
более радиогенный изотопный состав nd на время образования, по срав-
нению с соседним железистым.

содержание рубидия в изученных образцах характеризуется от 1 до 40 
г/т, исключение составляют железистые кварциты кировогорского место-

рис. 156. sem изображения карбонатных и фосфатных минералов из образцов 
неоархейских полосчатых железистых кварцитов карелии и кольского полуострова. 

а — апатит (ap) в образце № st-2 оленегорского месторождения, б — апатит (ap)  
в образце № 3/6627 межозерского месторождения, в — кальцит (cal) в образце № 1292 
кировогорского месторождения, г — доломит (dol) в образце № 2/1936 межозерского 

месторождения

рис. 157. изотопный состав неодима (в единицах εnd[t]) изученных полосчатых 
железистых кварцитов. 

двойной линией показаны образцы без предварительной обработки hcl. квадраты — 
кварцевые прослои, кружки — магнетит-гематитовые прослои, звездочки — апатиты
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рождения и рудопроявления Полмос-Порос, где содержание перечислен-
ных элементов составляет первые г/т. на основании содержания стронция 
железистые кварциты кольского полуострова и месторождений карелии 
значительно различаются. в образах жк месторождений кольского полуо-
строва содержание стронция не превышает 5 г/т, тогда как для карельских 
жк находится в диапазоне значений 5–70 г/т (табл. 43).

данные по rb-sr систематикам изученных жк показывают значитель-
ные вариации отношения 87sr/86srизмер — от 0,704 до 1,398, значение 87rb/86sr 
изменяются от 0,10 до 20. 

результаты исследования rb-sr изотопной системы в первую очередь 
подчеркивают специфику локальных месторождений железистых квар-
цитов: образцы жк карельского блока имеют более высокие значения 
отношений 87rb/86sr и 87sr/86srизмер по сравнению с пробами кварцитов ме-
сторождений кольского блока. для кировогорского месторождения вари-
ации отношения 87sr/86srизмер составляют 0,706–0,717 в образцах железистых 
прослоев и 0,710–0,712 в образцах кремнистых прослоев (табл. 43). для же-
лезистых прослоев межозерского месторождения преобладают значения 
87sr/86srизмер от 0,8 до 0,85, при этом в кремнистых частях вариации уклады-
ваются в интервал 0,75–0,79 (табл. 43). железистые прослои костомукш-
ского месторождения характеризуются величинами 87sr/86srизмер 0,86–0,88, 
а кремнистые — от 0,8 до 0,85. во всех месторождениях для железистых 
прослоев характерно более высокое 87sr/86srизмер отношение по сравнению  
с кремнистыми прослоями. Эта закономерность сохраняется и для значе-
ний 87sr/86sr2750. 

железистые кварциты стойленского месторождения кма не сохраня-
ют такой закономерности и характеризуются резко аномальными значени-
ями 87sr/86sr2200 (до 0,218). различное поведение изотопных систем nd и sr  
в железистых кварцитах курской магнитной аномалии, вероятно, связано 
с особенностями месторождений этого кластера. минералы группы железа 
в стойленском месторождении подвергались значительным преобразова-
ниям в зоне гипергенеза, результатом чего явилось формирование марти-
товых руд. аномальное поведение rb-sr систематики при выветривании 
железистых кварцитов требует специального рассмотрения в ходе дальней-
ших исследований. 

результаты изотопного анализа sm-nd и rb-sr систем в железистых  
и кварцевых прослоях исследованных железистых кварцитов приводят  
к следующим заключениям:

— численные значения параметра εnd[t] во всех изученных место-
рождениях являются существенно более положительными в кварцевых 
прослоях по сравнению с железистыми, что указывает на возможное про-

исхождение кварцевых и железистых прослоев из заведомо различных ис-
точников;

— значения исходных отношений 87sr/86sr, рассчитанные на возраст 
формирования жк, для кварцевых прослоев существенно выше по срав-
нению с железистыми, что может рассматриваться в качестве указания на 
различное соотношение материала с относительно длительной коровой 
историей в кварцевой и магнетит-гематитовой компоненте;

— наличие фосфатов в пробах не влияет на sm-nd систематику изучен-
ных образцов кварцевых и магнетит-гематитовых прослоев по причине 
незначительного содержания апатита и значений 143nd/144nd и 147sm/144nd  
в них, близких к таковым во вмещающих полосчатых железистых кварци-
тах. Присутствие в образцах кварцевой и магнетит-гематитовой фракций 
карбонатных минералов (главным образом доломита и магнезита) приво-
дит в появлению аномально высоких и не имеющих геологического смысла 
значений 143nd/144nd и 147sm/144nd.

основополагающий принцип изотопной геохимии nd подразумевает, 
что все породы, произошедшие из единого достаточно гомогенного источ-
ника, должны иметь близкие исходные отношения 143nd/144nd, возраста-
ющие со временем пропорционально отношению 147sm/144nd в каждой из 
пород (DePaolo, 1988). аналогично основополагающий принцип геохимии 
изотопов sr состоит в том, что все породы, произошедшие из единого го-
могенного источника родоначальной магмы, должны иметь сходные ис-
ходные отношения 87sr/86sr, изменяющиеся со временем пропорционально 
отношению 87rb/86sr в каждой из (Faure, Powell, 1972). аутигенные гидрок-
сиды железа традиционно используются для реконструкции изотопного 
состава неодима и стронция аквафаций формирования данных минера-
лов начиная с 70-х гг. хх в. (см. обзор Peacock et al., 2016). рЗЭ, rb и sr 
сорбируются гелями железа и кремния при формировании и в процессе 
раннего диагенеза, при этом концентрация рЗЭ в кремнях достигает сотен 
г/т (Murray, 1994; Murray et al., 1992; Armstrong et al., 1999). современные 
оксиды железа из континентальных обстановок северо-Запада россии со-
держат 1–10 г/т рЗЭ (Felitsyn, Bogomolov, 2016), меловые охры из офиолитов 
кипра — более 10 г/т (Fryer, 1977). возможная потеря рЗЭ и щелочнозе-
мельных элементов при позднем диагенезе и метаморфизме не сопрово-
ждается фракционированием nd and sr, поэтому минералы группы железа 
и кремния используются для реконструкции геохимических параметров 
аквафаций палеобассейнов.

rb/sr отношения в различных минеральных фазах изменяются зна-
чительно больше, чем sm/nd отношения в оных, поэтому для rb-sr изо-
топной системы наиболее вероятно влияние микрочастиц акцессорных  
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и породообразующих минералов на численные характеристики изотопной 
системетики. rb-sr изотопная система отражает пропорцию сингенетич-
ной и древней коровой компонент, в то же время конвергенция главных 
геохимических признаков неоархейской и палеоархейской коровых ком-
понент не позволяет надежно разделить их. косвенные минералогические 
и геохимические признаки позволяют отнести к неоархейской коровой 
компоненте карбонаты и железо-магнезиальные филлосиликаты, тогда 
как палеоархейская коровая компонента представлена апатитом, слюдами 
и амфиболом.

Подобные минеральные частицы с различным содержанием rb и sr 
могли быть инкорпорированы в осадок во время седиментации и оказать 
влияние на его изотопные системы. но основе распределения rb и sr  
в пробах жк и минералов, выделенных из различных архейских пород 
Фенноскандинавского щита, правомерно оценить влияние различных 
минеральных фаз и выделить группы образцов с влиянием на изотопный 
состав sr примеси слюд, амфибола, апатита, карбонатов или железо-маг-
незиальных филлосиликатов (рис. 158). выделяются две генеральные тен-
денции (на рис. 158 показаны серыми линиями), одна из которых связана  
с древней кластической компонентой (кластический апатит  →  калиевый 
полевой шпат → мусковит → биотит), а вторая отражает наличие сингене-
тических хемогенных карбонатов и фосфатов (аутигенный апатит → каль-
цит → доломит → магнезит). 

на основе rb-sr изотопной систематики в изученных пробах можно 
предположить, что кластический материал поступал в бассейн осадконако-
пления, где формировались железистые кварциты, как во время отложения 
кремниевой компоненты, так и при отложении минералов железа. веро-
ятно, различие величины 87sr/86srнач в железистой и кварцевой компоненте 
связано с различной пропорцией кластического материала континенталь-
ного происхождения при отложении соответствующих прослоев, опреде-
ляемой разной скоростью седиментации оксидов кремния и железа. 

особенностью sm-nd систематики изученных проб является очевид-
ная связь 143nd/144ndизмер в кварцевых прослоях с наличием или отсутствием 
кислотной обработки с иcпользованием hcl. для образцов кварцевых про-
слоев межозерского, оленегорского и кировогорского месторождений, не 
обработанных hcl на стадии пробоподготовки, характерны аномально вы-
сокие и не имеющие геологического смысла значения Ɛnd[t]   и отношений 
147sm/144nd и 143nd/144ndизмер. 

метасоматические карбонаты возрастом ~1,8 млрд лет из кварц-пирит-
карбонатных жил золоторудных месторождений гирвас и Педролампи 
Эльмусской структуры Фенно-карельского кратона Фенноскандинавско-

го шита характеризуются значениями отношения 147sm/144nd от 0,2465 до 
0,4129 и 147sm/144ndизмер от 0,513461 до 0,514969 (е. богомолов, неопубл. дан-
ные). содержание sm в подобных карбонатах составляет 2,2–2,3 г/т, nd — 
от 3,4 до 5,4 г/т, что на порядок превышает соответствующие концентрации 
в кварцевых прослоях изученных железистых кварцитов. результаты изуче-
ния полосчатых железистых кварцитов неоархейского возраста карелии 
(межозерское месторождение) и кольского полуострова (оленегорское 
и кировогорское месторождения) подтверждают (рис. 156) определяющее 
влияние карбонатных минералов (как правило, образованных в результа-
те более поздних наложенных процессов) на различия изотопного состава 
неодима кремнистой и железистой частей полосчатых жк возрастом ~2,85 
млрд лет из central slave cover Group (yellowknife supergroup, slave craton, 
северо-западная часть канадского щита). Эти данные были использованы 
для аргументации тезиса о различных источниках fe и si при образовании 

рис. 158. Положение фигуративных точек, соответствующих составу различных 
минеральных фаз из архейских пород карелии и кольского полуострова в осях sr — rb. 
условные знаки: круг — жк, кремнистый прослой; ромб — жк, железистый прослой; 
крест — архейские гнейсы кольского полуострова и карелии; a — апатит; b — биотит; 
c — кальцит; d — доломит; к-калиевый полевой шпат, m — магнезит; s — мусковит; 
t — титанит; X — амфибол. данные составу минералов и пород взяты из базы данных 

bamisomantle, созданной в иггд ран
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данной формации (Haugaard et al., 2016). на основе более значительных ва-
риаций величины 143nd/144nd в кварцевых прослоях по сравнению с маг-
нетит-гематитовыми сделан вывод о поступлении кремния из гетероген-
ного в отношении изотопного состава неодима источника — вероятно, из 
континентальных блоков. незначительная дисперсия значений 143nd/144nd 
в железистой компоненте рассматривается в качестве указания на гомоген-
ный источник — морской резервуар. При этом содержание рЗЭ в кварце-
вых прослоях в 2–20 раз ниже по сравнению с с магнетит-гематитовыми, 
а содержание cao в кварцевых прослоях составляет 0,2–3,0 вес.  %. По-
скольку особых процедур по удалению карбонатных минералов из образ-
цов перед изотопными исследованиями в методической части не отмечено, 
правомерно предположить (с учетом материалов настоящей работы) зна-
чительное влияние карбонатных минералов на распределение измеренной 
величины 143nd/144nd. 

Присутствующий в некоторых образцах межозерского месторождения 
апатит не оказывает значительного влияния на sm-nd систематику вало-
вых проб, несмотря на содержание sm и nd, в десятки раз превышающие 
эти содержания в кварцевой и магнетит-гематитовой компоненте желези-
стых кварцитов межозерского месторождения. отсутствие вклада апатита 
в распределение рЗЭ связано с крайне незначительным содержанием апа-
тита в образцах межозерского месторождении — менее 0,001 вес. %. При 
этом изотопный состав неодима апатитов сходен с таковым для кварцевой 
и магнетит-гематитовой компоненты тех же проб, оценка величины tdm для 
апатитов составляет 3,0–3,2 млрд лет. в этом отношении апатиты межо-
зерского месторождения отличаются от гидроксилапатита архейских желе-
зистых кварцитов пояса исуа, где вторичные фосфаты привели к не имею-
щим геологического смысла аномально высоким значениям величины εnd[t] 
в валовых пробах магнетитовых прослоев (Frei et al., 1999). 

Поступление железа и кремния из различных источников при отложе-
нии формации полосчатых железистых кварцитов в течение архея и про-
терозоя означает принятие допущения о миграции железа в форме fe3+  
в зоне гипергенеза как минимум начиная с рубежа 2,7–2,8 млрд лет назад. 
основанная на различиях изотопного состава неодима кварцевой и магне-
тит-гематитовой компонент изученных жк модель происхождения данной 
формации включает в себя следующие положения:

1. кислотное выветривание при рн дренажных вод менее 6 приводит 
к мобилизации железа из fe-содержащих минералов и возникновению 
континентальных гипергенных вод, аналогичных по составу современным 
слабокислым гидрокарбонатным водам с содержанием железа до 100 мг/л 
в форме fe2+ (т. н. марциальные воды, имеющие широкое распростране-

ние в современной гумидной зоне). часть железа окисляется при транс-
портировке из области сноса в бассейн осадконакопления, и минералы 
fe3+ имеют изотопный состав nd вод континентального происхождения, 
т. е. дренирующие породы с относительно длительной коровой историей. 
распределение рЗЭ в таких водах и в осаждаемых из них оксидах железа 
характеризуется la/ybn < 1,0, отрицательной ce-аномалией и положитель-
ными eu и y аномалиями (Felitsyn, Bogomolov, 2016), т. е. распределения рЗЭ 
в них аналогично таковому в раннедокембрийских жк по данным обзора 
(Planavsky et al., 2010). 

окисление железа в приповерхностном фотическом слое палеобассей-
нов формирования жк в результате бактериального фотосинтеза мало-
вероятно по причине отсутствия значительных остатков цианобактери-
альных сообществ в железистых кварцитах. Предположительные остатки 
цианобактерий обнаружены в незначительном количестве в кварцитах 
лебединского и коробковского месторождений (жк) старооскольского 
кластера бассейна курской магнитной аномалии на западе рФ возрастом 
около 2,1 млрд лет (Rozanov et al., 2016). изучение микробиальных остатков 
в железистых и кварцевых слоях неоархейских месторождений карелии  
и кольского полуострова показало отсутствие в них достоверных остатков 
цианобактериальных сообществ (Астафьева и др., 2017), не обнаружены 
остатки цианобактериальных сообществ и в других жк архейского и про-
терозойского возраста (LaBerge, 1967; 1973). Принятие тезиса о бактери-
альном источнике кислорода для окисления fe2+ в палеобассейнах требует 
наличия многочисленных остатков цианобактерий, поскольку бактериаль-
ные формы хорошо сохраняются даже в измененных метаморфизмом оса-
дочных породах (Розанов, 1999; 2003; 2004). 

2. разнообразие и многочисленность находок кремней в разрезах архея, 
а также данные по изотопной систематике кремния в них указывают на 
возможность прямого осаждения аморфного кремнезема из морской воды 
(van den Boorn et al., 2007). кремнистые породы полосчатых железистых 
кварцитов Isua возрастом 3,8 млрд лет обеднены 30si по сравнению с други-
ми породами того возраста и региона, что рассматривается в качестве до-
казательства прямого осаждения кремнезема из морской воды архея (André 
et al., 2006). на основе изотопного состава кремния из разрезов архея и па-
леопротерозоя (Siever, 1992; Maliva et al., 2005) предполагается повышенное 
содержание кремния в водах раннедокембрийских океанов по сравнению 
с современной морской водой морских бассейнов — вплоть да насыщен-
ности относительно аморфного кремнезема (2,2 ммоль/л при 40 °с). не из-
вестно, присутствовал ли кремний в воде раннедокембрийских бассейнов 
в форме истинно растворимых мономеров кремниевой кислоты или в виде 
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высокодисперсной суспензии с размеров взвешенных частиц размером 
менее 1 мкм, как в современных высокотемпературных гидротермальных 
системах морского дна (Rona, 1984) или в термальных водах зон активного 
вулканизма. содержание кремния в современной морской воде составляет 
~3 г/т и контролируется углекислотно-карбонатной системой и биологи-
ческими факторами (Drever, 1982), в частности — экстракцией кремния из 
воды организмами с кремниевым экзоскелетом. но и мягкие ткани мор-
ских животных и растений содержат значительное количество кремния, 
поскольку кремний обеспечивает устойчивость клеточных стенок мягких 
тканей (Kabata-Pendias, 2010). содержание кремния в высших растени-
ях достигает первых процентов, максимальные содержания обнаружены  
в многоклеточных водных растениях (до 2,0 % вес. в воздушно-сухом ма-
териале). кремний входит в состав полиуронидов (пектиновой и альгино-
вой кислот), а также гиалуроновой кислоты (Колесников, 2001). достовер-
ные находки макроскопических эвкариотных водорослей Gripania spiralis 
(Walcott) фиксируются в породах возрастом ~2,1 млрд лет назад (neguanee 
formation, marquette, michigan согласно (Han, Runnegar, 1992)). начиная 
с рубежа ~2,0 млрд лет назад многочисленные находки одно- и много-
клеточных водорослей свидетельствуют об их широком распространении 
(Rozanov, Astafieva, 2008; Rozanov, 2009), в это же время резко сократилось 
формирование полосчатых железистых кварцитов. 

3. данные по распределению величины рн по глубине в современных 
океанах свидетельствуют о наличие максимума значений (8,2–8,3) в при-
поверхностном слое, в котором содержание диоксида углерода находится 
в равновесии с со2 атмосферы, в мелководных частях водоемов рн может 
достигать 8,9 (Horne, 1969). имеют место систематические изменения ще-
лочности в течение суток и месяцев (до 0,4 единиц рн) в приповерхност-
ном слое (~100 м), определяемые интенсивностью фотосинтеза и другими 
биологическими процессами. Представляется привлекательным связать 
циклические изменения величины рн в современных водоемах, гидрохи-
мию кремния в природных водных растворах и полосчатую текстуру желе-
зистых кварцитов раннего докембрия.

4. оценка величины рн атмосферных осадков при pco2×100 современ-
ного атмосферного уровня в атмосфере архея составляет менее 5,0, что 
согласуется с распределением индикаторных элементов в профиле выве-
тривания schagen по серпентизированным дунитам в восточном транс-
ваале, 50 км к северо-западу от barberton Greenstone belt, южная африка 
(Watanabe et al., 2004). Значение рн дренажных вод, истекавших из профиля 
выветривания после реакции с породами для профиля выветривания воз-
растом древнее 2,1 млрд лет, составляет менее 5,0 согласно модельным рас-

четам (Alfimova et al., 2013), что подтверждает предположение о слабокислой 
среде химического континентального выветривания раннего докембрия. 
изотопно-геохимические и минерально-литологические особенности 
архейских профилей выветривания на Фенноскандинавском щите также 
свидетельствуют о кислотном характере выветривания, а остаточные про-
дукты подобных профилей резко обеднены железом (Фелицын и др., 2008). 

таким образом, предлагаемая модель формирования формации полос-
чатых железистых кварцитов, основанная на sm-nd и rb-sr изотопных 
системах кварцевой и магнетит-гематитовой компоненты, может быть 
описана следующим образом. в бассейны с повышенным относительно 
современной морской воды содержанием кремния и низкой скоростью 
поступления терригенного кластического материала периодически посту-
пали слабокислые континентальные воды, содержащие твердые частицы 
оксидов железа. современным аналогом подобных вод являются т. н. мар-
циальные воды, содержащие на изливе железо в растворенном виде в фор-
ме гидрокарбонатов fe2+, которое окисляется при контакте с атмосферным 
кислородом. образованные при этом твердые частицы оксигидроксидов 
железа приобретают изотопный состав неодима, свойственный континен-
тальным обстановкам, в которых происходила мобилизация элементов 
при химическом выветривании. Поступление в бассейн закисленных дре-
нажных растворов в виде планарного стока с участков суши и/или в виде 
атмосферных осадков приводит к изменению химического равновесия 
в верхней части водной колонны и химическому осаждению аморфного 
кремнезема и механическому — частиц оксигидроксидов железа. на осно-
вании распределения изотопов стронция можно предположить более вы-
сокую скорость седиментации кремнистого материла по сравнению с ча-
стицами железа, поскольку железистая компонента характеризуется более 
высоким содержанием радиогенного стронция, связанного с кластическим 
материалом. различный изотопный состав неодима кварцевой и магнетит-
гематитовой компонент полосчатых железистых кварцитов определяется 
различными источниками кремния и железа: кремний поступал в мор-
ской резервуар в результате гидротермальных процессов и выщелачивания 
из вулканогенных пород морского дна, железо в бассейн поступало в виде 
твердых частиц из континентальных источников в результате химического 
выветривания fe-содержащих минералов. Предлагаемая модель допускает 
содержание кислорода в атмосфере неоархея, достаточное для окисления 
мобилизованного при континентальном выветривании железа до fe3+.

в рамках предложенный модели особый интерес представляет суще-
ствование полосчатых железистых кварцитов более молодого возраста, 
нежели архейские algoma-type жк и протерозойские superior-type жк. 
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Полосчатые кварциты региона cerro manomó на террейне Paragua ама-
зонского кратона в юго-восточной боливии имеют возраст ~1,2 млрд лет 
(Comin-Chiaramonti et al., 2011). кварциты rapitan в нижней части разреза 
Windermere supergroup (север канадской кордильеры) имеют возраст мо-
ложе 717 млрд лет (Macdonald et al., 2010), описаны и другие жк неопроте-
розойского возраста (Halverson et al., 2011). 

особый интерес представляет пример палеозойских жк: в горном 
алтае (верховье р. калгуты) типичные полосчатые железистые кварциты 
мощностью до 60 м прослежены на 15 км в нижнедевонской калгутинской 
свите (Кассандров, 2010). 

комплекс изотопно-геохимических данных свидетельствует о росте 
редокс-потенциала атмосферы Земли начиная с рубежа ~2,7 млрд лет на-
зад, оксигенизация атмосферы связывается с бактериальным фотосин-
тезом (Kurzweil et al., 2013), что означает возможность миграции железа в 
зоне гипергенеза в форме fe3+. При этом algoma-type жк формировались 
как ранее, так и позднее указанного рубежа. аналогично нет оснований 
связывать отложение superior-type жк с гипотетической оксигенизацией 
атмосферы ~2,0 млрд лет назад, поскольку различия двух типов жк не 
связаны с их текстурными и минеральными характеристиками; идентич-
ный состав жк обоих типов предполагает сходный механизм отложения 
кремнистой и магнетит-гематитовой компонент. независимо от модели 
эволюции содержания кислорода в атмосфере (неизменность содержа-
ния, постепенный рост или резкое возрастание на каких-либо рубежах), 
приведенные примеры показывают, что условия отложения формации 
железистых полосчатых кварцитов существовали на протяжении мини-
мум 3,0 млрд лет геологической истории Земли, т. е. не связаны с эво-
люцией газового состава атмосферы, а именно — с содержанием атмос-
ферного кислорода. Правомерно предположить, что условия отложения 
жк были практически повсеместными и рядовыми в архее и протерозое, 
а позднее стали крайне редким сочетанием факторов, способствующих 
отложению и сохранности формации полосчатых железистых кварцитов. 
возможно, к числу критически важных факторов формирования жк от-
носится изменение содержания кремния в морской воде из-за появления 
морских metaphyta. отложение полосчатых железистых кварцитов позд-
нее рубежа появления и широкого распространения многоклеточных во-
дорослей могло происходить только в локальных бассейнах, где по каким-
либо причинам не было биогенной экстракции кремния и не отлагался 
хемогенный кремнезем, слои которого способствовали бы сохранности 
осадка с оксигидроксидами железа.

4.8.2. заключение

Полученные данные по sm-nd и rb-sr систематикам кварцевых и маг-
нетит-гематитовых прослоев неоархейских algoma-type полосчатых квар-
цитов карелии и кольского полуострова, а также протерозойских superior-
type железистых кварцитов позволяют сделать следующие выводы.

изотопный состав неодима железистых и кварцевых слоев резко разли-
чен — кварцевые слои содержат больше радиогенного неодима по сравне-
нию с соседними магнетит-гематитовыми слоями в полосчатых железистых 
кварцитах различного типа. Поскольку изотопный состав nd аутигенных 
минералов железа соответствует изотопному составу неодима аквафаций 
их образования, полученные данные указывают на происхождение крем-
ния и железа из различных источников. железо поступало в бассейны фор-
мирования железистых кварцитов из континентальных источников, в виде 
твердых частиц оксигидроксидов fe3+, кремний — в результате выщелачи-
вания из вулканогенных пород морского дна в процессе гидротермальной 
активности. 

в основанной на sm-nd систематике кварцевых и железистых слоев  
в рамках предложенной модели предполагается поступление железа (или 
части его) в бассейн осадконакопления в форме твердых частиц, т. е.  
в форме fe3+. кремний поступал из источников мантийного ряда, о чем 
свидетельствует повышенное по сравнению с железистой компонентой со-
держание радиогенного неодима в кварцевых прослоях. При нарушении 
гидродинамики и/или гидрохимии бассейна (возможно, сезонного) имело 
место химическое осаждения кремния и механическое — железа. таким об-
разом, предполагается, что содержание кислорода в атмосфере было доста-
точным для окисления железа и миграции его в зоне гипергенеза в форме 
fe3+ начиная с рубежа 2,7–2,8 млрд лет назад. Фактором, определяющим 
возрастные закономерности распределения полосчатых железистых квар-
цитов, может быть различие цикла кремния до и после появления морских 
многоклеточных водорослей.

4.9. u-pb, sm-nd, rb-sr, K-ar и о-н систематика 
аУтигенных минералов в верхнепротерозойских 
аргиллитах

разрезы верхнего протерозоя, в том числе стратотипы, редко вклю-
чают вулканиты — носители магматического циркона, возраст которо-
го удобно и достаточно точно определяется u-Pb методом. в результате 
во многих случаях для получения информации об изотопном возрасте  
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верхнепротерозойских неметаморфизованных отложений необходимо 
изучение аутигенных осадочных минералов. среди них особое место за-
нимает иллит. Этот обычный аутигенный минерал возникает в ходе диа-
генеза глинистого осадка через некоторое время после его отложения  
и последующего превращения в аргиллит. 

верхнепротерозойские аргиллиты обычно включают смесь нескольких 
генераций иллита (детритовых и аутигенных), образованных в разное вре-
мя, в разных геохимических обстановках и различных по составу и структу-
ре (см., например, Burley, Flisch, 1989; Morton, 1985a; Bonhomme, 1987; Lander 
et al., 1991; Mossman J.R., 1991; Lanson, Besson, 1992; Gorokhov et al., 1994; 
2001; Clauer, Chaudhuri, 1995; Горохов, 1996; Зайцева и др., 2009). однако по-
скольку каждой глинистой генерации свойственно индивидуальное рас-
пределение частиц по размерам, существует принципиальная возможность 
их разделения или обогащения с помощью седиментационного анализа 
(Clauer et al., 1990; Bros et al., 1992; Schaltegger et al., 1994; Zwingmann et al., 
1999). в наиболее крупнозернистых и тонкозернистых субфракциях (сФ), 
размер глинистых частиц в которых варьирует в достаточно узких пределах 
и составляет, соответственно, первые микроны и доли микрона, обычно 
преобладают конечные члены этих смесей, представленные некогенетич-
ными генерациями индивидуальных минералов (Gorokhov et al., 1994; 2001; 
Горохов и др., 1997; 2002; 2006; 2010; Grathoff et al., 1998; 2001; Зайцева и др., 
2009). минералогическая идентификация глинистого компонента сФ 
проводится с помощью рентгеноструктурного фазового анализа, а так-
же путем определения политипии иллита и его индекса кристалличности 
(Kubler, 1966; 1990; Pevear, 1992; Grathoff, Moore, 1996; 2002; Meunier, Velde, 
2004). для датирования иллита часто используются методика выщелачива-
ния и последующий изохронный анализ (Clauer et al., 1990; 1993; Ohr et al., 
1991; 1994; Bros et al., 1992; Gorokhov et al., 1994; 2001; Schaltegger et al., 1994; 
Clauer, Chaudhuri, 1995; Gauthier-Lafaye et al., 1996; Горохов и др., 1997; 2002; 
2007). При этом вычисленные значения возраста имеют геологический 
смысл только для тех фракций, которые содержат практически чистые или 
по меньшей мере сильно обогащенные конечные члены глинистых смесей. 
для промежуточных же фракций значения возраста, как правило, не могут 
быть интерпретированы в рамках каких-либо геологических событий.

реакция изотопных систем на изменение геохимической обстановки 
определяется химическими свойствами их компонентов, поэтому разные 
изотопно-геохронологические методы при анализе одного и того же оса-
дочного материала могут давать неодинаковые возрастные значения, отве-
чающие совершенно различным этапам литогенеза. в этом случае комби-
нирование анализируемых материалов и методов позволяет получить более 

полную информацию о геологической и геохимической истории кластиче-
ских осадочных пород.

Целью данной работы является оценка возможностей комплексного 
применения u-Pb, sm-nd, rb-sr и K-ar методов для определения возрас-
та аутигенного иллита в древних неметаморфизованных глинистых отло-
жениях. Эти возможности оцениваются на примере аргиллитов инзерской 
свиты, входящей в состав стратотипа верхнего рифея — каратавской серии 
западного склона южного урала. в последние десятилетия каратавская 
серия была одним из важнейших объектов исследования иггд ран. на 
основе изучения слагающих ее пород были апробированы rb-sr метод 
датирования глауконитов (Горожанин, Кутявин, 1986; Зайцева и др., 2008)  
и u-Pb метод датирования осадочных карбонатов (Овчинникова и др., 1998; 
2000). карбонатные горизонты каратавской серии стали основой для ре-
конструкции фрагментов изотопной летописи стронция и углерода в не-
опротерозойском океане (Кузнецов и др., 1997; 2003; 2014; Подковыров и др., 
1998), а также разработки геохимических критериев диагенеза рифейских 
карбонатных пород. все это позволило получить качественно новую ин-
формацию об истории развития уральского палеобассейна и условиях се-
диментации на пассивной окраине восточно-европейской платформы  
в позднем рифее. 

4.9.1. геологический очерк

терригенно-карбонатная каратавская серия вскрыта на западном кры-
ле башкирского мегантиклинория (бма). она несогласно залегает на 
юрматинской серии (стратотипе среднего рифея) и несогласно перекрыта 
тиллитами, начинающими мощный терригенный комплекс ашинской се-
рии венда (Козлов, 1982; стратотип рифея, 1983; Келлер и др., 1984; Козлов 
и др., 1991; Маслов, Крупенин, 1991; Маслов и др., 2001). каратавская серия 
расчленяется (снизу вверх) на зильмердакскую, катавскую, инзерскую, 
миньярскую, укскую и криволукскую свиты. инзерская свита характери-
зуется частыми фациальными замещениями силикокластических и карбо-
натных отложений. максимальная доля терригенных пород наблюдается 
в северных и центральных районах бма, тогда как в южных и особенно  
в западных районах в составе свиты преобладают карбонатные породы. 
такое разнообразие и сложное литологическое строение отражает эволю-
цию седиментационного палеобассейна: изменение скорости прогибания 
отдельных участков дна и смену источников сноса. в инзерское время 
произошло значительное ослабление привноса кластического материала  
с восточно-европейской платформы, расширение и углубление западных 
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частей палеобассейна и, вероятно, появление восточных источников сноса 
(Маслов, 1997; Маслов и др., 2000; 2003; 2010). силикокластический ашин-
ский комплекс, на западном крыле бма перекрывающий каратавские от-
ложения с глубоким эрозионным размывом (Келлер и др., 1984), объединяет 
семь свит: толпаровскую, суировскую, бакеевскую, урюкскую, басинскую, 
куккараукскую и зиганскую (вендская система, 1985). ашинская моласса 
накапливалась в межгорных и краевых прогибах, образованных в ходе ти-
манского орогенеза (Беккер, 1988; Пучков, 1997; 2000). Значительная часть 
кластического материала, особенно в поздневендское время, поступала из 
восточных источников, находящихся за пределами восточно-европейской 
платформы (Маслов и др., 2003; 2010).

геохронологическая характеристика каратавской серии опирается на 
изохронные Pb-Pb возрасты известняков инзерской — 836±25 млн лет (Ов-
чинникова и др., 1998) и доломитов миньярской свиты — 780±80 млн лет 
(Овчинникова и др., 2000). для глауконитов из нижней части укской свиты 
получены не слишком различающиеся K-ar (670±10 млн лет) и изохрон-
ные rb-sr (688±10 и 663±9 млн лет) датировки (Горожанин, Кутявин, 1986; 
Зайцева и др., 2008). Помимо этого, для различных горизонтов каратавской 
серии опубликованы K-ar датировки минералогически не изученных гла-
уконитов: верхняя часть катавской свиты — 938 млн лет, нижняя и сред-
няя части инзерской свиты — 853–896 млн лет, верхняя пачка последней 
— 740–791 млн лет, миньярская свита — 680–713 млн лет, нижняя пачка 
укской свиты — 630–658 млн лет (Гаррис, 1977; стратотип рифея, 1983). 
для оценки максимального возрастного предела каратавской серии при-
влекались K-ar датировки предположительно докаратавских габбро-диа-
базов — 1000–1150 млн лет (стратотип рифея, 1983). минимальный воз-
раст серии ранее оценивался также на основании K-ar датировок валовых 
проб габбро-диабазов, секущих отложения зильмердакской, инзерской  
и миньярской свит — 559–653 млн лет (стратотип рифея, 1983; Гаррис и др., 
1986). в настоящее время для оценки минимального возраста каратавской 
серии привлекаются u-Pb датировки метадацитов, метабазальтовых пор-
фиритов и габбро-диабазов, прорывающих отложения аршинской серии 
на восточном крыле бма (Краснобаев и др., 2007; 2012). ранее аршинская 
серия считалась стратиграфическим аналогом ашинской серии, однако 
сейчас в региональной схеме она помещается между каратавской и ашин-
ской сериями (Козлов и др., 2011).

максимальный возраст средних горизонтов ашинской серии оценива-
ется на основе u-Pb датировок детритовых цирконов из песчаников басин-
ской (около 755 млн лет) и куккараукской (около 615 млн лет) свит (Кузне-
цов и др., 2012; Kuznetsov et al., 2014). более детальная геохронологическая 

рис. 159. географическое расположение места отбора образцов аргиллитов инзерской 
свиты, использованных для выделения тонкозернистых глинистых субфракций,  

и стратиграфическая колонка, включающая породы каратавской и ашинской серий  
в разрезе кулгунино.

литология: 1 — аргиллиты; 2 — алевролиты и аргиллиты; 3 — тонкозернистые песчани-
ки и алевролиты; 4 — крупнозернистые песчаники; 5 — крупнозернистые песчаники, 
конгломераты; 6 — известняки; 7 — глинистые известняки; 8 — доломиты; 9 — стра-
тиграфические несогласия. свиты каратавской серии: r3zl — зильмердакская; r3kt — 
катавская; r3in — инзерская; r3mn — миньярская; r3uk — укская. свиты ашинской 
серии: V1bk — бакеевская; V2ur — урюкская; V2bs — басинская; V2kk — куккараукская; 

V2zn — зиганская
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характеристика нижних горизонтов ашинской серии основана на изохрон-
ной rb-sr датировке минералогически не изученных глауконитов (617±12 
млн лет (Козлов, Горожанин, 1993)) и модельных rb-sr датировках (516–608 
млн лет (Горожанин, Губеева, 1990)) тонкозернистых иллитов из суировской 
свиты. для средней части ашинской серии известны лишь K-ar датиров-
ки минералогически не охарактеризованных глауконитов из песчаников 
урюкской (569–582 млн лет) и басинской (557–600 млн лет) свит (страто-
тип рифея, 1983) и K-ar датировка тонкозернистой (<0,1 мкм, 582 млн лет) 
субфракции басинского аргиллита (Зайцева и др., 2009), вероятно опреде-
ляющая время погружения глинистых осадков басинской свиты. 

два образца аргиллитов инзерской свиты были отобраны в алатауском 
антиклинории бма в верховьях реки м. Шишеняк к западу от пос. кул-
гунино. образцы 60-бШ и 64-бШ взяты из базальной пачки инзерской 
свиты на расстоянии 4 м друг от друга (рис. 159). выделенные из них тон-
козернистые субфракции служили объектами детального изотопно-гео-
хронологического изучения.

4.9.2. методика

Значительная часть описанных ниже методических приемов, включаю-
щих седиментологическое разделение глинистого материала на тонкозер-
нистые субмикронные фракции и кислотное выщелачивание, разработана 
в иггд ран.

выделение, рентгеноструктурное и электронномикроскопическое изуче-
ние глинистых субфракций. масса каждого образца составляла около 1 кг. 
Фракции с размером частиц <5 мкм выделялись путем обычного седимен-
тационного анализа в дистиллированной воде после осторожного дробле-
ния и измельчения образцов. далее эти фракции разделялись с помощью 
центрифугирования и ультрафильтрации на субфракции (сФ) с размером 
частиц 2–5, 0,6–2, 0,3–0,6, 0,2–0,3 и 0,1–0,2 мкм (Turchenko et al., 1993). 
частицы размером менее 0,1 мкм в изученных образцах отсутствовали. 

минеральный состав сФ и отношение интенсивностей пиков (001)  
и (002) иллита, которое может служить приближенной оценкой химическо-
го состава октаэдрических слоев этого минерала, определялись с помощью 
рентгеновского дифрактометра дрон ум-1 с coKa-излучением на ориен-
тированных препаратах. Последние использовались также и для определе-
ния индекса кристалличности иллита. Этот индекс — Ik (Kubler, 1966; 1990) 
представляет собой ширину 10Å-пика иллита в угловых градусах (Kisch, 
1980), измеренную на его полувысоте. л. варр и а. райс (Warr, Rice, 1994) 
предложили межлабораторные стандарты для получения унифицирован-

ных значений индекса кристалличности (cIs). такие значения получают 
в каждой лаборатории в результате калибровки с использованием пяти 
стандартных образцов, которые подготавливаются и изучаются с помощью 
принятой в этой лаборатории методики. наши данные были преобразо-
ваны в cIs-значения с применением формулы: (cIs) = (1,66 ± 0,08) (Ik) — 
(0,02 ± 0,02). морфология глинистых частиц исследовалась с помощью 
просвечивающего электронного микроскопа Jem-100b в аналитическом 
центре механобр (санкт-Петербург). суспензии исследуемых сФ по-
сле ультразвуковой обработки помещались на углеродную подложку и вы-
сушивались. использовались 5000–50 000-кратные увеличения.

выщелачивание. Целью процедуры выщелачивания является дифферен-
цированное изучение химических элементов, находящихся в структуре гли-
нистых минералов, и элементов, которые могут входить в состав аутигенных 
акцессорных минералов, таких как карбонаты и фосфаты, а также распола-
гаться в легко обмениваемых межслоевых положениях и/или в адсорбиро-
ванном состоянии на поверхности частиц (Горохов и др., 1997; 2007). 

в ходе изучения u-Pb и sm-nd систематики инзерских аргиллитов на-
вески сФ 60-300 мг при комнатной температуре выщелачивались в тече-
ние 15–30 мин 1n hcl, а при изучении rb-sr систематики — 1n nh4oac 
(ацетат аммония). кислотная (ацетатная) вытяжка и остаток от выщелачи-
вания разделялись центрифугированием, остаток 2–3 раза ополаскивался 
бидистиллированной водой, и промывные воды добавлялись к вытяжке. 
вытяжки, остатки и необработанные сФ анализировались u-Pb, sm-nd 
и rb-sr методами.

u-pb анализ. содержания u и Pb и изотопный состав Pb определялись 
из разных навесок. к анализируемому препарату добавлялся раствор сме-
шанного индикатора 235u-208Pb, и глинистый материал разлагался смесью 
hf + hno3 в тефлоновом сосуде. выпавшие в осадок фториды обрабаты-
вались смесью hcl + hno3, а иногда hclo4. После выпаривания досуха 
осадок растворялся в 0,5 n hbr. u и Pb выделялись на ионообменной ко-
лонке с анионитом bio-rad 1×8 в форме hbr (Manhes, 1978).

изотопный состав u и Pb измерялся на многоколлекторном масс-
спектрометре finnigan mat-261 в статическом режиме. измеренные изо-
топные отношения Pb были исправлены на коэффициент фракциони-
рования, установленный путем многократного измерения изотопного 
состава стандарта nIst (национального института стандартов и техноло-
гий сШа) srm-982 и равный 0,13 % на единицу массы. уровень лабора-
торных загрязнений, определявшийся холостыми опытами, составлял 0,5 
нг для u и 0,04 нг для Pb. воспроизводимость определения отношения u/
Pb оценивалась как ±0,5  %, изотопных отношений 206Pb/204Pb, 207Pb/204Pb 



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

382 383

Глава 4. Применение изотопно-геохимических и геохронологических...

и 208Pb/204Pb — как ±0,10 %, ±0,15 % и ±0,20 % соответственно. обработ-
ка первичных данных проводилась с использованием программы Pbdat 
(Ludwig, 1989).

sm-nd анализ. для sm-nd изотопного анализа глинистых субфракций 
аргиллитов к анализируемому препарату добавлялся раствор смешанного 
индикатора 149sm-150nd, и глинистый материал разлагался смесью hcl + 
hno3 + hf + hclo4 при температуре 105 °с (Горохов и др., 2007). После 
выпаривания остаток обрабатывался при нагревании смесью концентри-
рованных hcl + hno3. осадок растворялся в 2,4n hcl и пропускался че-
рез ионообменную колонку (6×110 мм) со смолой dowex aG 50W×8, 200–
400 меш. Фракция, содержащая редкоземельные элементы, собиралась  
в ходе элюирования 4n hcl. осадок после выпаривания растворялся  
в 0,1n hcl и вносился в ионообменную колонку (7×50 мм) со смолой ln-
c50-a компании elchrom, 100–150 мкм. для выделения nd использовалось 
элюирование 0,3n hcl, а для выделения sm — 0,7n hcl. 

изотопный анализ sm и nd выполнялся на многоколлекторном масс-
спектрометре finnigan mat 261 в статическом режиме. нормализация изо-
топных отношений nd осуществлялась относительно 148nd/144nd = 0,251578, 
что соответствует значению 146nd/144nd  =  0,7219. величина отношения 
143nd/144nd в изотопном стандарте la Jolla в ходе работы составляла 0,511857 
± 0,000010 (2σср, n = 7). содержания sm и nd в стандарте bcr-1 были рав-
ны 6,53 и 28,58 г/т соответственно. лабораторное загрязнение по данным 
холостых опытов составляло для sm — 0,05 нг, а для nd — 0,2 нг. точность 
определения концентраций sm и nd принималась равной ±0,5 %, изотоп-
ных отношений 147sm/144nd — ±0,5 %, 143nd/144nd — ±0,005 %. 

rb-sr анализ. отношение 87rb/86sr определялось методом изотопного 
разбавления с индикаторами 87rb и 84sr, и величина 87sr/86sr вычислялась 
по результатам опытов с добавлением индикатора (Горохов и др., 1997). По-
сле растворения образца в смеси перегнанных концентрированных hf 
и h2so4 химическое разделение rb и sr выполнялось на ионообменной 
колонке со смолой dowex aG50W× 8 (200–400 меш) и использованием 
2,5n hcl в качестве элюента. изотопный состав sr измерялся в статиче-
ском режиме на многоколлекторном масс-спектрометре finnigan mat 261 
с re-лентами ионного источника. нормализация изотопных отношений 
проводилась к значению 86sr/88sr = 0,1194. измерение отношения 87sr/86sr 
в стандартном карбонате стронция nIst srm 987 в период работы дало 
значение 0,710250 ± 0,000016 (n = 16, 2sсредн).

отношение 85rb/87rb определялось на одноколлекторном масс-
спектрометре ми 1320 с радиусом 20 см, углом отклонения 90° и трех-
ленточным ионным источником с re-лентами. средние содержания rb и 

sr и отношение 87sr/86sr в стандартном образце полевого шпата nIst 70a  
в ходе выполнения настоящей работы составляли, соответственно, 521  
и 65,5 г/т и 1,20012. уровень лабораторных загрязнений в опыте для rb и sr 
не превышал 4,0 и 4,9 нг соответственно. точность определения отноше-
ния 87rb/86sr в образцах оценивалась как 1 %, отношения 87sr/86sr — ± 0,1 %.

K-ar анализ. для определения содержания к применялся масс-
спектрометрический метод изотопного разбавления с индикатором, обо-
гащенным 41к. навеска глинистой сФ (около 0,02 г) разлагалась смесью 
hf+hcl+hno3+hclo4 в течение 48 часов при комнатной температуре. 
После выпаривания остаток растворялся в течение 24 часов в смеси концен-
трированных hno3 + hcl, а затем переводился в хлориды. калий выделял-
ся ионообменным методом на смоле aG50W× 8 (200–400 меш) в н+-форме. 
в качестве элюента использовалась 2,4n hcl. Фракция, полученная на вы-
ходе ионообменной колонки, переводилась в сульфат с помощью концен-
трированной h2so4 и выпаривалась досуха на горячей плитке. изотопный 
анализ к выполнялся на одноколлекторном масс-спектрометре ми 1320. 
для контроля правильности определения к использовались стандартные 
образцы: мусковит P-207, биотит lP-6 и биотит-70. в них установлены сле-
дующие содержания к (в %): 8,68, 8,44 и 7,82 соответственно; воспроизво-
димость этих определений составляла ±3 %.

содержание радиогенного 40ar в сФ определялось методом изотопного 
разбавления с 38ar в качестве индикатора. измерения проводились в ста-
тическом режиме на специализированном комплексе, созданном на базе 
масс-спектрометра ми 1201 иг. чувствительность комплекса по аргону 
5.10-3 а/торр, уровень холостого опыта — 5.10-10 см3 при нормальных усло-
виях. Правильность и воспроизводимость определений контролировались 
систематическими измерениями изотопного состава воздушного аргона 
и анализами малых навесок (до 4 мг) стандартных образцов биотита bern 
4b, мусковита bern 4m и мусковита р-207. Полученные нами содержания 
радиогенного 40ar в этих образцах составляют 9,39, 11,44 и 50,70 нг/г со-
ответственно. воспроизводимость определения содержаний радиогенного 
40ar в ходе работы была лучше, чем ±1 %.

определение изотопного состава о и н. изотопный состав кислорода 
определялся с помощью модифицированного с. маколеем с соавторами 
(Macaulay et al., 2000) метода лазерного фторирования (Sharp, 1990). ме-
тод включал полное разложение ~ 1 мг минеральной навески трифтори-
дом хлора при нагревании co2-лазером. выделявшийся кислород пропу-
скался через встроенный (in-line) ртутный диффузионный насос и затем 
на платинированном графите превращался в co2. выход реакции изме-
рялся емкостным манометром. система выделения газа была встроена  
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в масс-спектрометр VG PrIsm 3 с двойной системой напуска. воспро-
изводимость и правильность методики для кварцевых стандартов состав-
ляют ± 0,4  ‰, однако для тонкозернистых водных слоистых силикатов 
воспроизводимость хуже — вероятно, около ±0,6  ‰. содержание воды  
и δ d определялись путем вакуумной дегидроксилации анализируемой на-
вески минерала (~ 60 мг) в предварительно дегазированном платиновом 
тигле, который нагревался с помощью индукции выше 1200 °с (Fallick et 
al., 1993). выделившаяся вода очищалась и затем превращалась в водород 
над горячим ураном (Bigeleisen et al., 1952). Перед дегидроксилацией обра-
зец прогревался в вакууме в течение ночи при температуре 120 °с, чтобы 
уменьшить влияние поверхностной воды. выход водорода (выраженный  
в микромолях h2o

+/мг) измерялся манометрически, а величина δ d опре-
делялась на масс-спектрометре VG 602 с двойной системой напуска. био-
тит nIst 28 при измерении этим методом давал значение δ d  =  –65  ‰  
с воспроизводимостью ± 4 ‰. для изученных глинистых субфракций вос-
производимость была лучше, чем ±10 ‰. данные для этих сФ представле-
ны в промилле относительно V-smoW. 

изотопный возраст: вычисление и константы. вычисление параметров 
«внутренней rb-sr изохроны» по точкам, представляющим для каждой из 
сФ ацетатную вытяжку, остаток от выщелачивания и необработанный ма-
териал, осуществлялось методом макинтайра (McIntyre et al., 1966) со стати-
стической оценкой погрешностей согласно уильямсону (Williamson, 1968). 
sm-nd возраст вычислялся с использованием константы λ147sm = 6,54.10-

12год-1, rb-sr возраст — l 87rb = 1,42.10-11год-1, K-ar возраст — lK = 0,581.10-

10год-1, lb-  =  4,962.10-10год-1, 40K  =  0,01167 (ат.  %). расчет величин εnd(t) 
и модельных возрастов tnd(dm) проводился на основании значений для 
chur: 143nd/144nd = 0,512638 и 147sm/144nd = 0,1967 (Jacobsen, Wasserburg, 
1984) и dm: 143nd/144nd = 0,513151 и 147sm/144nd = 0,2136 (Goldstein, Jacobsen, 
1988). все значения погрешностей в тексте и на графиках выражены в виде 
двух стандартных отклонений (2s).

систематика двухкомпонентного смешивания. методологической осно-
вой подхода к датированию разноразмерных сФ является систематика 
двухкомпонентного смешивания (Faure, Mensing, 2005). если два компо-
нента, каждый из которых содержит радиоактивный и радиогенный изо-
топы, смешиваются в различных пропорциях, то фигуративные точки 
этих смесей в изохронных координатах, например, 238u/204Pb — 206Pb/204Pb, 
206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb, 147sm/144nd — 143nd/144nd, 87rb/86sr — 87sr/86sr  
и K — 40ar, будут лежать на прямых линиях, соединяющих конечные чле-
ны смесей. однако такие прямые равным образом могут рассматриваться 
и как u-Pb, Pb-Pb, sm-nd, rb-sr, и K-ar изохроны, если они имеют по-

ложительный наклон и все фигуративные точки представляют когенетич-
ные геологические материалы. важно, что линии смешивания не теряют 
свою прямолинейность во времени, если минеральные смеси после своего 
образования сохраняются как замкнутые геохимические системы (Горохов  
и др., 2002).

4.9.3. минералогия и геохимия глинистых субфракций

минералогия. распределение частиц по размерам внутри <5 мкм фрак-
ций обоих образцов аргиллитов, по существу, одинаково (рис. 160, а). Пре-
обладают сФ с размером частиц более 0,3 мкм. 

минеральный состав сФ приведен в табл. 44. большая часть сФ со-
ставлена диоктаэдрическим 1md иллитом, и только в сФ 2–5 мкм он со-
провождается небольшими количествами кварца, хлорита и 2m1 иллита. 
в то время как политип 1md иллита образуется при низкой температуре 
и имеет диа- или катагенетическое происхождение, политип 2m1 пред-
ставляет высокотемпературную форму этого минерала (Yoder, Eugster, 1955; 
Velde, 1965) и поэтому может рассматриваться как детритовый компонент 
инзерских аргиллитов.

соотношение интенсивностей пиков (001) и (002) иллита, по мнению 
ряда авторов (Esquevin, 1969; Środoń, Eberl, 1984), позволяет приближенно 
оценивать химический состав этого минерала. Поскольку величина I002/I001 
в обоих образцах выше, чем 0,20 (табл. 44, рис. 160, б), в октаэдрических 
слоях иллита всех сФ al, по-видимому, преобладает над fe и mg. доля по-
следних, однако, судя по изменению величины этого отношения, увеличи-
вается от «крупнозернистых» к «мелкозернистым» сФ, позволяя предпо-
лагать, что иллиты в этих сФ не когенетичны.

Значения стандартизированного индекса кристалличности (cIs) ил-
лита в мелкозернистых сФ обоих образцов заметно выше (1,51–1,97° ) по 
сравнению с крупнозернистыми (1,01° ) (табл. 44, рис. 160, в). основными 
параметрами, контролирующими величину cIs, являются среднее число 
слоев и его вариации в слюдистом пакете, обеспечивающем когерентное 
рассеяние рентгеновских лучей, а также процент смектитовых слоев в ми-
нерале (Jaboyedoff et al., 2001). таким образом, величина cIs отражает сте-
пень «совершенства» кристаллитов иллита, которая зависит от условий их 
формирования, в том числе давления, температуры, продолжительности 
термального воздействия и отношения вода/порода (Essene, Peacor, 1995). 
хотя значения cIs иллита во всех сФ инзерских аргиллитов больше, чем 
0,42°, и лежат, таким образом, в пределах, характерных для зоны диа-(ката)
генеза (Środoń, Eberl, 1984), их вариации в зависимости от размера глинистых 
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частиц  указывают на то, что условия формирования иллитов в мелкозерни-
стых сФ отличались от соответствующих условий для крупнозернистых сФ.

Поскольку температура является важным фактором, контролирующим 
«совершенство» кристаллитов иллита (Kisch, 1983; Roberts, Merriman, 1985; 
Robinson, Bevins, 1986; Essene, Peacor, 1995; Menier, Velde, 2004), различие cIs 
в крупно- и мелкозернистых сФ может свидетельствовать о различии тем-
пературных режимов образования иллитов в этих сФ. некоторое влияние 
на величину cIs в сФ 2–5 мкм оказывает и присутствие следов 2m1 илли-
та. м. кралик и Й. Шрамм (Kralik, Schramm, 1994), изучавшие неметамор-
физованные аргиллиты в северо-восточных альпах, показали, что индекс 
кристалличности иллита в интервале 0,70–1,50° D2q изменяется обратно 
пропорционально содержанию политипа 2m1.

морфология субфракций. большая часть глинистых частиц во всех сФ 
обр. 60-бШ имеет изометричную неправильную форму, хотя нередки и кри-
сталлы, более или менее сохранившие псевдогексагональный облик. на не-
которых гранях в крупнозернистых сФ видны небольшие планкообразные 

рис. 160. весовые доли частиц различного размера во фракции <5 мкм обр. 60-бШ  
и 64-бШ (а) и зависимости отношения рефлексов I002/I001 на дифрактограммах (б)  

и стандартизированного индекса кристалличности иллита — cIs (в) от размера частиц 
в глинистых субфракциях обр. 60-бШ и 64-бШ

рис. 161. микрофотографии минеральных частиц в различных размерных субфракциях 
обр. 60-бШ, полученные методом просвечивающей электронной микроскопии. 

а — сФ 2–5 мкм, масштабная черта — 2 мкм; б — сФ 0,6–2 мкм, масштабная чер-
та — 0,5 мкм; в — сФ 0,3–0,6 мкм, масштабная черта — 0,5 мкм; г — сФ 0,2–0,3 мкм, 
масштабная черта — 0,2 мкм; д, е — сФ 0,1–0,2 мкм, масштабная черта — 0,1 мкм (д), 

0,2 мкм (е)
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прорастания (рис. 161, а, б). По мере уменьшения размера сФ в них появ-
ляется, наряду с ксеноморфными пластинами, все большее число частиц  
с ровными прямолинейными гранями и их агрегатов (рис. 161, в, г, д, е).

изотопная геохимия. результаты u-Pb, sm-nd, rb-sr, K-ar, н-  
и о-изотопного анализа необработанных сФ, кислотных и ацетатных вы-
тяжек и остатков от выщелачивания для изученных образцов аргиллитов 
— в табл. 45–48. обращает на себя внимание плавное изменение большин-
ства параметров в сФ по мере изменения размера частиц. в частности, 
уменьшение последних сопровождается ростом содержания к и отноше-
ния K/rb (табл. 48).

отношения 238u/204Pb и 87rb/86sr в кислотных и ацетатных вытяжках 
ниже, а отношение 147sm/144nd выше, чем в остатках от выщелачивания. 
для вытяжек также характерны менее радиогенные Pb и sr и более радио-
генный nd по сравнению с остатками. отсюда, в частности, следует, что  
в результате выщелачивания разноразмерных сФ в раствор, наряду с про-
дуктами адсорбции на глинистых частицах, переходит несиликатная мине-
ральная фаза, обогащенная обычными Pb и sr и радиогенным nd.

доли выщелачиваемых элементов увеличиваются от относительно 
крупнозернистых сФ к мелкозернистым, особенно наглядно это выраже-
но для rb и sr (табл. 47). содержание rb в остатках от выщелачивания рас-
тет в обоих образцах по мере уменьшения величины частиц, и только в сФ 
0,1–0,2 мкм обр. 64-бШ оно несколько снижается (рис. 162, а). содержа-
ния же u, Pb, sm, nd и sr в этих остатках плавно уменьшаются в указанном 
направлении (рис. 162, б и 163, а, б), и то же можно сказать об отношении 
238u/204Pb (табл. 45). напротив, измеренные отношения 87rb/86sr и 87sr/86sr 
в остатках от выщелачивания для мелкозернистых сФ значительно выше, 
чем для крупнозернистых (рис. 164, а, б). 

Значения δ18о и δd в сФ, по-видимому, не зависят от размера глини-
стых частиц и варьируют, соответственно, от +16,5 до +17,2 ‰ и от –67 до 
–79 ‰ V-smoW.

4.9.4. изотопная систематика глинистых минералов и продуктов их 
лабораторного выщелачивания как результат двухкомпонентного 
смешивания

Прямолинейная зависимость для остатков от выщелачивания разнораз-
мерных сФ в координатах 87rb/86sr — 87sr/86sr (рис. 164, а) может рассма-
триваться или как изохрона, или как линия смешивания двух различных 
компонентов. интерпретация ее как изохроны означала бы, что все из-
ученные глинистые сФ либо когенетичны, т. е. кристаллизовались в одно  

рис. 162. содержания rb (а) и sr (б) в глинистых остатках после выщелачивания 1n 
nh4oac в зависимости от размера частиц в субфракциях. 1 — обр. 60-бШ; 2 — обр. 

64-бШ
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рис. 163. содержания u и Pb (а) и sm и nd (б) в глинистых остатках обр. 60-бШ после 
выщелачивания 1n hcl в зависимости от размера частиц в субфракциях

рис. 164. Зависимость отношения 87sr/86sr от величин 87rb/86sr (а) и 1/86sr (б) для 
глинистых остатков разноразмерных глинистых субфракций обр. 60-бШ и 64-бШ. 

после выщелачивания 1n nh4oac. субфракции: 1 — 2–5 мкм, 2 — 0,6–2 мкм,  
3 — 0,3–0,6 мкм, 4 — 0,2–0,3 мкм, 5 — 0,1–0,2 мкм
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и то же время с единым первичным отношением 87sr/86sr, либо образова-
лись в разное время, но впоследствии были изотопно уравновешены по от-
ношению к содержащемуся в них sr.

Первая трактовка подразумевает, что весь аутигенный иллит в инзерских 
аргиллитах образовался в ходе единого геологического события в одной и той 
же среде, а различие размеров частиц определялось продолжительностью их 
кристаллизации. такая возможность в некоторой степени поддерживается 
данными электронной микроскопии, свидетельствующими об отсутствии 
резкого различия морфологии частиц в крупнозернистых и мелкозернистых 
сФ. Эта трактовка, однако, вступает в очевидное противоречие с резуль-
татами химического и изотопного изучения разноразмерных сФ, которые 
демонстрируют уменьшение отношения K/rb и концентраций к, mg, fe  
и rb и увеличение содержаний al, sr, sm, nd, u и Pb в направлении от мел-
козернистых сФ к крупнозернистым (см. табл. 44–48). механизмом, обе-
спечивающим различие концентраций в частицах разного размера, могло 
бы быть так называемое «созревание оствальда» — возникновение крупных 
минеральных частиц за счет растворения и перекристаллизации мелких  
в замкнутой системе (Baronnet, 1982), но в этом случае крупные кристаллы 
иллита должны были бы, напротив, характеризоваться меньшим содержани-
ем sr и более высоким rb/sr отношением (Eberl et al., 1990; Kralik, Schramm, 
1994). кроме того, в рамках предположения о кристаллизации иллита из еди-
ного флюида трудно объяснить различие отношений 238u/204Pb, 206Pb/204Pb, 
207Pb/204Pb, 147sm/144nd, 143nd/144nd, 87rb/86sr и 87sr/86sr в кислотных и ацетат-
ных вытяжках из разноразмерных сФ (рис. 165, а, б, в, г).

альтернативная трактовка, т.  е. «вторичная» гомогенизация изотоп-
ного состава sr в некогенетичных разноразмерных сФ, также представ-
ляется маловероятной из-за неопределенности механизма, который мог 
бы привести к такому результату. в кристаллических породах в качестве 
механизма изотопной гомогенизации во многих случаях рассматривалась 
термальная диффузия (Faure, Mensing, 2005). в осадочной обстановке, од-
нако, диффузионные процессы, которые могли бы привести к миграции 
радиогенных изотопов в твердой фазе, не изучались. в любом случае низ-
котемпературные условия, в которых находились инзерские аргиллиты на 
протяжении своей геологической истории, не кажутся способствующими 
диффузионной миграции компонентов rb-sr системы. таким образом, 
прямая линия на рис. 164, а, по-видимому, не должна быть интерпретиро-
вана ни как «первичная», ни как «вторичная» изохрона.

в то же время приведенные выше вариации K-rb-sr, sm-nd и u-Pb 
параметров в сочетании с параллельными тенденциями изменения ми-
нералогических характеристик (величин I002/I001 и cIs) в разноразмерных 

сФ позволяют предполагать, что глинистый материал обоих образцов ин-
зерских аргиллитов состоит из смеси иллитов двух генераций. об этом же 
свидетельствуют и прямолинейные зависимости, образуемые фигуратив-
ными точками остатков от выщелачивания разноразмерных сФ для обоих 
образцов на графике в координатах 1/86sr — 87sr/86sr (рис. 164, б). согласно 
данным рентгеновской дифрактометрии, доминирующим компонентом 
фракции с размером частиц < 5 мкм в инзерских аргиллитах является низ-
котемпературный 1md иллит, и только самые крупнозернистые сФ содер-
жат незначительные примеси других минералов. Поэтому можно полагать, 
что конечные члены твердофазных смесей на рис. 164, а, б представляют 
собой две различные генерации 1md иллита.

рис. 165. связь отношений 238u/204Pb и 206Pb/204Pb (а), 206Pb/204Pb и 207Pb/204Pb (б), 
147sm/144nd и 143nd/144nd (в) и 87rb/86sr и 87sr/86sr (г) в кислотных (а, б, в) и ацетатных (г) 

вытяжках из разноразмерных сФ обр. 60-бШ и 64-бШ. обозначения см. на рис. 164
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Первый конечный член смесей представлен в обоих образцах крупно-
зернистыми (0,6–2 и 2–5 мкм) сФ, содержащими al-иллит с низкими от-
ношениями K/rb и rb/sr и высоким отношением 238u/204Pb. второй член 
(сФ 0,1–0,2 мкм) составлен иллитом с меньшим содержанием al и отно-
шением 238u/204Pb и более высокими отношениями K/rb и rb/sr. одно-
родность глинистого материала аргиллитов и близость мест отбора может 
объяснить попарное сходство минералогических и K-rb-sr характеристик 
конечных членов смесей в обоих образцах. таким образом, прямая линия 
на рис. 164, а отражает варьирующее соотношение обоих компонентов 
смеси в разноразмерных глинистых сФ, и ее наклон не имеет геохроноло-
гического смысла.

Фигуративные точки кислотных и ацетатных вытяжек для сФ обр. 60-
бШ и 64-бШ образуют в координатах 238u/204Pb — 206Pb/204Pb, 206Pb/204Pb 
— 207Pb/204Pb, 147sm/144nd — 143nd/144nd и 87rb/86sr — 87sr/86sr индивидуаль-
ные линейные тренды (рис. 165, а, б, в, г). Это позволяет предполагать, что  
и вытяжки для каждого из образцов в терминах u-Pb, sm-nd и rb-sr си-
стематики представляют собой смеси двух конечных членов. Здесь такие 
члены, однако, должны быть представлены относительно легко подвиж-
ными sr, sm, nd, u и Pb, основная часть которых, вероятно, находится  
в диагенетических акцессорных карбонатах или фосфатах, а также в меж-
слоевых пространствах иллитовых минералов. Предположение о существо-
вании подобных смесей, однако, не обязательно подтверждается или опро-
вергается нанесением данных на графики в координатах 1/86sr — 87sr/86sr, 
1/144nd — 143nd/144nd или 1/204Pb — 206Pb/204Pb, хотя примеры таких зави-
симостей и существуют (Горохов и др., 2007). действительно, фиксирован-
ные концентрации подвижных sr, nd и Pb в такого рода конечных членах  
и их смесях могут существовать лишь в случаях, когда эти конечные члены 
представлены растворимыми акцессорными минералами. в то же время 
фиксированные отношения 87rb/86sr и 87sr/86sr, 147sm/144nd и 143nd/144nd, 
238u/204Pb, 206Pb/204Pb и 207Pb/204Pb во флюидах, которые для некоторых изо-
топных систем находились в равновесии с соответствующими генерация-
ми иллита в ходе кристаллизации последних, кажутся в обычных условиях 
вполне допустимыми. н. клауэр и его соавторы (Clauer et al., 1997) изучали 
глинистые минералы в фанерозойских породах юго-восточной части Цен-
трального Французского массива и получили на изохронной диаграмме 
для солянокислых вытяжек из равноразмерных глинистых сФ (<0,2 мкм) 
линию с нереальным rb-sr возрастом 1330 млн лет. они рассматривали эту 
линию как результат смешивания двух некогенетичных флюидов, которые 
отличались друг от друга как распределением редкоземельных элементов, 
так и величиной отношения 87sr/86sr. и. м. горохов и соавторы (Gorokhov 

et al., 2001; Горохов и др., 2002) интерпретировали сходные картины, полу-
ченные для верхнедокембрийских аргиллитов, подобным же образом. та-
кая же интерпретация представляется возможной и для инзерских аргил-
литов, особенно в связи с тем, что наклоны прямых линий для вытяжек 
на диаграмме в «изохронных» координатах 87rb/86sr — 87sr/86sr (рис. 165, г)  
и 206Pb/204Pb — 207Pb/204Pb (рис. 165, б) отвечают нереальным rb-sr возрас-
там ~ 2060 млн лет для обр. 60-бШ и ~1500 млн лет для обр. 64-бШ, и Pb-Pb 
возрасту ~2350 млн лет для обр. 60-бШ, а прямые в координатах 238u/204Pb 
— 206Pb/204Pb и 147sm/144nd — 143nd/144nd (рис. 165 а, в) вообще имеют от-
рицательные наклоны.

Предположение о том, что изотопный состав sr, выщелачиваемого из 
тонкозернистых сФ аргиллитов, может характеризовать обстановку, в ко-
торой происходила кристаллизация глинистых минералов, было высказа-
но н. клауэром (Clauer, 1976; 1979) и получило ряд подтверждений в более 
поздних работах этого автора (Clauer et al., 1984; 1990; Clauer, Chaudhuri, 
1995). изучение глинистых сФ в целом ряде рифейских, вендских и кем-
брийских аргиллитов северной евразии (Gorokhov et al., 1994; 2001; Горохов 
и др., 2002; 2006), в свою очередь, показало, что в этих породах содержатся 
по меньшей мере две некогенетичные генерации иллита, а мобильный sr 
также включает более чем одну изотопную разновидность. имеются осно-
вания полагать, что в таких случаях изотопные разновидности мобильного 
sr характеризуют флюиды, которые на разных этапах существования поро-
ды служили средой кристаллизации разновозрастных генераций аутиген-
ных минералов. При этом не обязательная, но вероятная когенетичность 
мобильного и неподвижного sr в сФ открывает возможность датирования 
сФ иллита с помощью изохронного анализа триплетов выщелачивания. 
такие «внутренние rb-sr изохроны», впрочем, дают возраст реальных эта-
пов литогенеза только для тех сФ, которые составлены конечными члена-
ми минеральных смесей, представляющими собой моногенерации иллита. 
Поэтому этот способ определения возраста применим лишь в тех случаях, 
когда в кислотных (или ацетатных) вытяжках удается доказать присутствие 
двух некогенетичных компонентов и можно предполагать существование  
в прошлом изотопного равновесия между аутигенными минералами и диа- 
(ката)генетическим флюидом.

к сожалению, наша попытка использования «внутренних изохрон», 
построенных в рамках u-Pb систематики, для оценки возраста этапов ли-
тогенеза инзерских аргиллитов оказалась неудачной, несмотря на то, что 
вариации отношения 238u/204Pb как в мобильной фазе (рис. 165, а), так  
и в остатках после выщелачивания (табл. 45) позволяли предполагать на-
личие в этих фазах смесей некогенетичных компонентов. в координатах 
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238u/204Pb — 206Pb/204Pb диапазон кажущихся возрастов индивидуальных 
размерных сФ по триплетам: кислотная вытяжка — остаток от выще-
лачивания — необработанная субфракция составляет 370–670 млн лет  
и с учетом стратиграфического положения пород инзерской свиты и зна-
чения Pb-Pb возраста, полученного для ее известняков — 836±25 млн лет 
(Овчинникова и др., 1998), мог бы соответствовать постседиментационным 
преобразованиям глинистых осадков. такой возможности не противоречит 
предполагаемый Pb-Pb возраст эпигенетической сульфидной минерализа-
ции (470 млн лет) в вышележащих породах миньярской свиты (Овчинникова 
и др., 2000). однако простой интерпретации этих линейных последователь-
ностей как «внутренних изохрон» мешает то труднообъяснимое обстоя-
тельство, что вычисленные u-Pb возрастные значения (600–670 млн лет) 
для мелкозернистых (0,1–0,2 и 0,2–0,3 мкм) сФ существенно выше соот-
ветствующих значений (370–430 млн лет) для крупнозернистых (0,3–0,6, 
0,6–2 и 2–5 мкм) сФ. Поэтому нет уверенности в том, что подвижные  
и неподвижные u-Pb компоненты инзерских аргиллитов когда-либо на-
ходились в изотопном равновесии. остается неясной и другая проблема:  
в каких минеральных фазах глинистых пород содержатся компоненты 
u-Pb системы?

sm-nd систематика триплетов выщелачивания также не дает повода для 
оптимизма. кажущиеся возрасты, которые отвечают наклону линий, со-
единяющих фигуративные точки кислотной вытяжки, остатка после вы-
щелачивания и необработанной субфракции, для сФ 2–5, 0,6–2, 0,2–0,3  
и 0,1–0,2 мкм равны, соответственно, 840, 1050, 1150 и 1090 млн лет. наибо-
лее крупная сФ 2–5 мкм имеет возраст, близкий к полученному в терминах 
rb-sr систематики для сФ этого же размера. однако, как и в u-Pb систе-
матике, трудно объяснить возрастание полученных значений с уменьше-
нием размера частиц в сФ, поэтому возникает сомнение в существовании 
в тонких (менее 2 мкм) сФ инзерских аргиллитов изотопного равновесия 
между подвижными и неподвижными компонентами sm-nd системы. так 
или иначе, датировки, полученные в рамках этой изотопной аксиоматики, 
трудно интерпретировать.

кажущиеся возрасты, вычисленные из наклонов «внутренних rb-sr 
изохрон» (рис. 166 и 167), равно как и K-ar возрасты (табл. 48), постепен-
но уменьшаются от, соответственно, 835–836 и 721–773 млн лет для сФ 
2–5 мкм до 572–580 и 555–580 млн лет для сФ 0,1–0,2 мкм (рис. 168, а, б). 
Поскольку ранний диагенез карбонатных пород инзерской свиты проис-
ходил 836±25 млн лет назад (Овчинникова и др., 1998), эти возрастные ин-
тервалы представляются разумными оценками периода постседимента-
ционной эволюции глинистых осадков. наши предыдущие исследования 

рис. 166. «внутренние изохроны» для необработанных глинистых субфракций (но), 
ацетатных вытяжек (в) и остатков после выщелачивания (о) обр. 60-бШ
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верхнепротерозойских и нижнепалеозойских осадочных последователь-
ностей северной евразии дали ряд примеров соответствия rb-sr возрас-
та ранних генераций аутигенного иллита процессам, близким во времени 
к моменту отложения глинистых осадков (Gorokhov et al., 1994; Горохов  
и др., 1997; 2006; 2010; Zaitseva et al., 2011). согласующиеся же rb-sr и K-ar 
датировки, полученные для самой мелкозернистой сФ, дают основание 
полагать, что содержащаяся в ней вторая генерация 1md иллита образо-
валась 555–580 млн лет назад. в рамках аксиоматики смешивания оче-
видно, что все сФ, содержащие глинистые частицы промежуточных раз-
меров, включают смеси этих некогенетичных генераций, и их кажущиеся 
возрасты не имеют геохронологического смысла. 

При переходе от крупнозернистых сФ к мелкозернистым, первичное 
отношение 87sr/86sr возрастает от 0,7135 до 0,7162 в обр. 60-бШ и от 0,7117 
до 0,7143–0,7146 в обр. 64-бШ (рис. 168, в). его значения, однако, для всех 
сФ превышают соответствующие отношения в морской воде инзерского 
палеобассейна (Кузнецов и др., 1997; 2003; 2014). Причинами этого могут 
быть: (1) кристаллизация аутигенного глинистого материала вскоре после 
седиментации в среде, которая не находилась в изотопном равновесии со 
sr морской воды или (2) образование глинистых минералов в более позд-
нее время в контакте с флюидами, отличавшимися по изотопному составу 
sr от среды седиментации.

Первый механизм подразумевает существование на ранней стадии захо-
ронения осадков замкнутой геохимической системы, исключающей замет-
ную миграцию химических элементов в ходе аутигенного минералообразо-
вания (см., например, Bloch, Hutcheon, 1992; Clauer, Chaudhuri, 1995). в этом 
случае отношение 87sr/86sr в поровом флюиде, не обменивающемся более 
с морской водой, повышается за счет конгруэнтного растворения детри-
тового материала, служащего источником катионов, которые необходимы 
для аутигенного минералообразования. доля силикатного sr в поровом 
флюиде может доходить до 45  % (Awwiller, 1994). аутигенные минералы, 
кристаллизующиеся в такой обстановке, будут иметь повышенное пер-
вичное отношение 87sr/86sr по сравнению с отношением в одновозрастной 
морской воде (Clauer et al., 1990; Gorokhov et al., 1994).

второй механизм требует изменения флюидного режима на некото-
рой стадии литогенеза. Это может происходить в результате проникно-
вения внешнего флюида в осадочную толщу под влиянием тектониче-
ских факторов. равным образом такое изменение может быть вызвано 
глубоким погружением осадочной последовательности или, напротив, 
ее поднятием в зону циркуляции метеорных вод. в этом случае новооб-
разование или перекристаллизация глинистого материала происходит 

рис. 167. «внутренние изохроны» для необработанных глинистых субфракций (но), 
ацетатных вытяжек (в) и остатков после выщелачивания (о) обр. 64-бШ
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в условиях открытой системы, а интенсивность процесса регулируется 
проницаемостью породы. 

4.9.5. геологические события, приведшие к образованию двух 
генераций иллита в аргиллитах инзерской свиты

глинистый компонент инзерских аргиллитов включает две аутигенные ге-
нерации иллита и содержит их в различных пропорциях. Эти две генерации 
возникли в средах с различающимися отношениями 87sr/86sr. частицы обеих 
генераций имеют изометричную форму и псевдогексагональный облик. 

Первая генерация иллита преобладает в сФ 2–5 и 0,6–2 мкм. их rb-
sr возрасты составляют, соответственно, 835–836 и 803–806 млн лет (см. 
рис. 166 и. 167). сФ 2–5 мкм, однако, содержит небольшую примесь де-
тритового 2m1 иллита. Поэтому можно полагать, что возраст первой гене-
рации иллита в инзерских аргиллитах лежит в интервале 803–836 млн лет  
и близок ко времени седиментации инзерских осадков. в изученном раз-
резе аргиллиты перекрываются толщей карбонатных пород, скоррелиро-
ванных с инзерскими известняками северо-западной части башкирского 
антиклинория, возраст раннего диагенеза которых по данным Pb-Pb мето-
да составляет 836±25 млн лет (Овчинникова и др., 1998). rb-sr возраст вто-
рой генерации иллита в самых мелкозернистых (0,1–0,2 мкм) сФ лежит  
в интервале 572–580 млн лет (см. рис. 166 и. 167). иллит второй генерации 
мог образоваться в инзерских аргиллитах под влиянием какого-либо из 
постпозднерифейских событий в уральском палеобассейне.

иллит первой генерации формировался сразу после накопления вы-
шележащих карбонатов, когда аргиллиты могли находиться на глубине 
450–500 м. наиболее распространенный механизм образования аутиген-
ного иллита в ходе погружения глинистых осадков связан с трансформаци-
ей смешанослойного иллит-смектита за счет K и al, поступающих в поро-
вый флюид из разрушающихся в условиях диагенеза обломочных полевых 
шпатов и слюд (Boles, Franks, 1979; Środoń, Eberl, 1984; Meunier, Velde, 2004). 
образование иллита регулируется целым рядом факторов, среди которых 
следует выделить температуру и химический состав диагенетического флю-
ида, интенсивность флюидного потока, а также длительность периода за-
хоронения осадков.

обычно предполагается, что процесс иллитообразования происходит  
в интервале температур 55–145 °с (Hower et al., 1976; Boles, Franks, 1979; 
Środoń, Eberl, 1984; Freed, Peacor, 1989), т.  е. после погружения осадков 
на глубину 2 км и более. однако температура трансформации смектита  
и смешанослойных глинистых минералов в иллит в значительной степени 

рис. 168. Зависимость кажущихся rb-sr (а) и K-ar (б) возрастов и первичных 
отношений 87sr/86sr, вычисленных для «внутренних изохрон», (в) от размера 

глинистых частиц в субфракциях обр. 60-бШ и 64-бШ
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 определяется отношением вода/порода и может быть более низкой. в про-
ницаемых зонах, где циркуляция флюида весьма интенсивна, преобразова-
ние смектита в иллит наблюдалось на глубине около 500 м при температуре 
лишь около 20–30 °с (Buatier et al., 1992). на переход смектит-иллит влияет 
также текстура осадков: при прочих равных условиях слоистые аргиллиты 
содержат большую долю иллита по сравнению с массивными (Freed, Peacor, 
1989). в некоторых случаях микротрещиноватость значительно увеличи-
вает поток флюида через аргиллиты, делая его соизмеримым по величине  
с потоком в песчаниках (Capuano, 1993).

высокие концентрации в диа-(ката)генетическом флюиде калия  
и кремнезема за счет растворения к-полевого шпата, слюд и каолинита 
при низком содержании карбонатов в породе способствуют началу иллити-
зации при относительно низкой температуре (Singer, Stoffers, 1980; Bjørkum, 
Gjelsvik, 1988; Hamilton et al., 1992; Small, 1993). д. харпер и его соавторы 
(Harper et al., 1995) показали, что вторичный иллит в верхнекембрийских 
породах юго-запада провинции онтарио, канада, образовался при темпе-
ратуре 40–50 °с, совместимой с геотермическими градиентами и историей 
погружения изученных толщ. к такому же выводу на основании детального 
изучения геохимии изотопов кислорода и водорода в этих породах пришли 
к. Зиглер и Ф. лонгстаф (Ziegler, Longstaffe, 2000a; 2000b). Примеры и воз-
можные механизмы низкотемпературного формирования иллита на малых 
глубинах рассматривались и в работах других авторов (Bethke, Altaner, 1986; 
Deconinck et al., 1988; Kirsimäe et al., 1999; Kirsimäe, Jørgensen, 2000; Moore, 
2000; Huggett et al., 2001; Huggett, Cuadros, 2005).

иное объяснение возникновению иллита на глубине около 500 м в нор-
мально погружавшихся осадках Парижского седиментационного бассейна 
дали ж.-р. моссман, н. клауэр и их соавторы (Mossman et al., 1992; Clauer 
et al., 1995; 1996). Эти исследователи предположили, что процесс иллитиза-
ции был здесь высокотемпературным и инициировался периодическими 
аномальными термальными импульсами, совпадавшими во времени с ран-
неюрской тектонотермальной активностью. Подобным же образом крат-
кие эпизоды поступления горячих рассолов активизировали образование 
иллита независимо от глубины погружения и в других регионах (Morton, 
1985b; Elliot, Aronson, 1987; Hay et al., 1988).

в позднерифейской истории уральского палеобассейна не упоминает-
ся о каком-либо значительном тектоническом событии, которое могло бы 
стать причиной интенсивных горизонтальных флюидных потоков. однако 
именно в осадках инзерского времени отмечается тенденция нарушения 
типичной для южноуральских позднерифейских разрезов литофациаль-
ной зональности (Маслов, 1997). можно предполагать, что в инзерское 

время в уральском палеобассейне располагавшийся на русской платформе 
и господствовавший на протяжении всего позднего рифея платформенный 
источник сноса был значительно редуцирован.

мощность разрезов инзерской свиты на относительно коротком участке, 
в пределах 60 км на восток от изученного разреза в алатауском антиклино-
рии, увеличивается в 2 раза. При этом отмечается смена морских карбонат-
ных фаций глинисто-алевритовыми и далее — прибрежными алеврито-пес-
чаными (Маслов, 1988). Последнее предполагает, что накопление инзерских 
осадков могло происходить в условиях относительно быстрого прогибания 
восточных частей палеобассейна. в результате этого прогибания измени-
лась внутренняя архитектура инзерского бассейна седиментации. давление, 
возникшее в результате погружения и сжатия наиболее глубоких его частей, 
привело к возникновению уровней с повышенным пластовым давлением 
захороненных поровых вод. отток этих вод происходил не только вверх, 
но и в стороны по «водоносным горизонтам» вдоль напластования пород. 
один из таких проводящих каналов, возможно, находился в пределах или 
соседствовал с маломощным глинистым пластом, включающим обр. 60-бШ  
и 64-бШ и расположенным между литифицированными карбонатами ка-
тавской и инзерской свит. При этом элизионные воды, отжатые с глубин 
около 1000 м, мигрировали бы в западные части палеобассейна. Поэтому 
проникновение извне элизионных вод допустимо рассматривать как веро-
ятную причину формирования первой генерации аутигенного иллита в ин-
зерских аргиллитах 803–836 млн лет назад, подобно тому, как это установле-
но для песчаников северного моря (Darby et al., 1997). 

альтернативой тектонической гипотезе может быть значительно более 
быстрое (в течение 30 млн лет) накопление вышележащих отложений кара-
тавской серии, включая миньярскую, укскую и, вероятно, криволукскую 
свиты. суммарная мощность осадков названных свит без учета размывов 
и уплотнения варьирует от 1,6 до 2,2 км, что обеспечивает литостатическое 
образование аутигенного иллита. 

Формирование иллита второй генерации (с возрастом 572–580 млн лет) 
происходило в вендское время, после того как территория южного ура-
ла испытала несколько крупных тектонических перестроек, связанных  
с развитием горного сооружения: региональное поднятие в толпаровско-
суировское время, трансгрессию в бакеевское время, приближение северо-
западного источника сноса в урюкское время, расширение и углубление 
палеобассейна в басинское время (Беккер, 1988; Пучков, 1997; 2000).

благоприятные условия для формирования второй генерации иллита 
существовали в урюкско-басинское время, в период углубления уральско-
го палеобассейна. K-ar датировки глауконитов урюкской и басинской свит 
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лежат в интервалах 569–582 и 557–600 млн лет соответственно (стратотип 
рифея, 1983), а K-ar возраст тонкозернистого аутигенного иллита басин-
ской свиты равен 582 млн лет (Зайцева и др., 2009). 572–580 млн лет назад 
глубина погружения пород инзерской свиты в районе опробования вновь 
достигала критического уровня иллитообразования — 2000–2500 м. таким 
образом, к возникновению второй генерации иллита в инзерских аргилли-
тах могло привести простое литостатическое погружение осадков. 

если же рассматривать другие возможные причины образования второй 
генерации иллита 572–580 млн лет назад, следует упомянуть важное собы-
тие в послебакеевской истории южного урала — коллизионные дефор-
мации и метаморфизм пород башкирского мегантиклинория, связанные 
с эволюцией белорецкого метаморфического комплекса (Giese et al., 1999; 
Пучков, 2000; Glasmacher et al., 2001). остывание пород этого комплекса, 
метаморфизованных в условиях от амфиболитовой до зеленосланцевой 
фации, происходило 597–542 млн лет назад (Glasmacher et al., 1999; 2001). 
воздействие вендского метаморфизма на рифейские осадочные породы 
проявлено в широком развитии хлоритоида в 10–15 км зоне, примыкаю-
щей к белорецкому комплексу. изученный разрез находится на расстоя-
нии 40 км от метаморфического комплекса, вероятно, такая близость мог-
ла повлиять на гидрогеологический и температурный режим рифейских 
отложений. 

Примеры подобных соотношений хорошо известны. m. боном (Bon-
homme, 1987) предположил, что тектонические обстановки растяжения или 
сжатия, вызывающие увеличение теплового потока и миграцию геоизотерм 
по направлению к поверхности, могут быть причиной широкомасштабных 
катагенетических событий на больших площадях. у. Шалтеггер и его соав-
торы (Schaltegger et al., 1994) получили по <0,2-мкм фракциям кембрийских 
глинистых сланцев северо-западного марокко rb-sr датировки в интерва-
ле 309–348 млн лет и считали их результатом герцинского метаморфизма, 
минералогические проявления которого были обнаружены на расстоянии 
более 30 км от района исследований. дж. мортон (Morton, 1985a) интерпре-
тировал rb-sr изохрону, полученную по <0,2-мкм фракциям верхнедевон-
ского аргиллита вудфорд, как отражение главной деформационной фазы 
позднепалеозойской уачитанской орогении на юго-востоке северо-аме-
риканского континента, даже несмотря на то, что этот аргиллит находился 
далеко от области главных деформаций и его удаление от зоны надвига со-
ставляло 60–350 км. 

таким образом, иллит второй генерации в тонкозернистых сФ инзер-
ских аргиллитов мог образоваться в период, когда 542–597 млн лет назад 
на территории южного урала заканчивалось формирование белорецко-

го метаморфического комплекса. исследования проявлений начального 
метаморфизма в докембрийских и палеозойских глинистых и аспидных 
сланцах башкирского мегантиклинория (Matenaar et al., 1999; Glasmacher 
et al., 2004) обнаружили в некоторых инзерских породах значения cIs ил-
лита, близкие к границе зон диагенеза и анхиметаморфизма. Этот вариант 
интерпретации позволяет объяснить также существующее различие rb-sr  
и K-ar датировок иллита первой генерации (803–836 и 683–773 млн лет 
соответственно) как результат преимущественной потери этим иллитом 
радиогенного 40ar по сравнению с 87sr при вторичном термальном воздей-
ствии (см., например, Clauer et al., 2003). средой формирования иллита 
второй генерации в аргиллитах инзерской свиты при такой интерпретации 
были бы инфильтрационные воды, проникавшие в породы по ослаблен-
ным зонам в ходе тектонических подвижек. 

4.9.6. заключение

из изложенного следует, что: (1) даже тонкозернистый материал ар-
гиллитов (фракция <5 мкм) содержит смесь по меньшей мере двух неко-
генетичных генераций иллита; (2) для идентификации и датирования этих 
генераций — конечных членов минеральных смесей требуются грануло-
метрическая сепарация вещества аргиллитов на субмикронном уровне, 
процедура выщелачивания и элементный и изотопный анализ мобиль-
ных и неподвижных компонентов в выделенных субфракциях в сочетании  
с рентгеновским изучением глинистого материала; (3) хотя u-Pb и sm-nd 
методы полезны при изучении систематики смешивания в аргиллитах, для 
определения изотопного возраста моногенераций иллита наиболее эффек-
тивными являются rb-sr и K-ar методы; (4) интерпретация полученных 
изотопных датировок должна основываться на детальной независимой ин-
формации, касающейся генетической истории анализируемого глинистого 
материала. Последняя требует привлечения всей суммы имеющихся гео-
логических, литологических, минералогических и биостратиграфических 
данных. 

новые геохронологические данные о возрасте аутигенного иллита ин-
зерской свиты в стратотипе верхнего рифея находят связь с главными эта-
пами формирования уральского палеобассейна в ходе его эволюции от 
пассивной окраины в позднем рифее до предгорного прогиба в позднем 
венде. 

авторы выражают искреннюю благодарность а. в. маслову за консуль-
тации и полезные замечания, касающиеся палеогеографических и палео-
геодинамических проблем эволюции уральского бассейна в рифее и вен-
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де. мы также весьма признательны б. м. гороховскому, е. н. самсоновой  
и а.  в.  баскакову за помощь при масс-спектрометрических измерениях  
и химической подготовке образцов для изотопного анализа и г. в. котову 
за получение электронных микрофотографий.

глава 5. металлогения и вопросы накопления 
и переотложения полезных ископаемых  
в докембрие

специфика формирования докембрийских месторождений в опреде-
ленной мере связана с проблемой однонаправленности глобальных пре-
образований коры и мантии, что в общем случае связанно с усложнением 
состава и строения океанической и континентальной коры и мантии, как 
это было рассмотрено в предыдущих главах монографии. Представляется, 
что различные минеральные типы месторождений ассоциируются с цикла-
ми образования и перерывами в формировании континентальной коры, 
а также с синхронными и/или сопряженными процессами в литосферной 
мантии.

в последние десятилетия появилось много изотопных определе-
ний возраста, что позволило выявить специфичность распределения 
во времени месторождений (рис. 169) с характерными пиками в опре-
деленные периоды развития Земли (Мейер, 1984; Barley, Groves, 1992; 
Goldfarb et al., 2001).

«однонаправленность» эволюции распределения генетических типов 
месторождений может быть связана: 1) с эволюцией атмосферы — гидрос-
феры — биосферы, 2) с закономерным уменьшением глобального теплово-
го потока во времени (Lesher, 1989) и 3) с долговременными изменениями  
в тектонических процессах (Barley, Groves, 1992). с уменьшением тепло-
вого потока непосредственно связаны изменения тектонических процес-
сов, и оба они создают долговременный потенциал сохранения террейнов 
различного возраста. отсюда можно сделать вывод, что комплементарные  
и сопряженные геологические процессы представляют собой важный кон-
троль временного распределения месторождений. 
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5.1. металлогения раннедокембрийских 
месторождений золота и платиноидов в связи 
с проявлением глобалЬных тектонических 
процессов

5.1.1. ювенильная континентальная кора и циклы образования 
суперконтинентов

Здесь рассмотрены свидетельства эволюции континентальной коры, 
циклов формирования континентов, природа мантийных плюмов и их 
влияния на эти циклы, а также перехода от архейского плюмового стиля  
к неопротерозойскому стилю плейт-тектоники. Это делается для того, что-

бы объяснить вариации во времени в металлогении золота и металлов пла-
тиновой группы.

Эволюция Земли тесно связана с потерей тепла, понижением мантий-
ной температуры и ее вязкости, а также мощности субконтинентальной 
литосферы. некоторые авторы связывают распределение изотопных воз-
растов с ростом континентальной коры (Тейлор, МакЛеннан, 1988). рас-
пределение u-Pb цирконовых возрастов, вместе с nd и hf изотопными 
данными, подтвердило, что коровый рост был замедлен до 3,0 млрд лет 
и происходил значительно в периоды с пиками роста в 2,7 и 1,9 млрд лет 
(рис. 170). в интервале 2,75–2,60 млрд лет известно преобладание зелено-
каменных поясов и гранитоидов на всех континентах (например, в кра-
тоне Йилгарн, австралия; провинциях слейв и абитиби в канаде; кра-
тонах Зимбабве и каапваал в ю. африке; сао Франсиско в бразилии; 
карельском в Фенноскандии и др.). наряду с двумя главными пиками 
роста коры 2,7 и 1,9 млрд лет существуют и небольшие пики с 2,8, 2,5, 
2,1, 1,7 млрд лет (Condie, 2000). нужно отметить, что распределение пи-
ков роста континентальной коры соответствует времени развитии золо-
торудных провинций и является важным репером контроля глобальной 
металлогении.

изотопные возрасты, полученные для архейских кратонов, подтвержда-
ют, что первый суперконтинент был образован при коллизии древних кон-
тинентальных блоков и ювенильных океанических террейнов (островных 
дуг и океанических плато) в период 2750–2650 млн лет (рис. 170). главные 
золоторудные докембрийские провинции, распространенные в кратонах 

рис. 169. распределение во времени образования месторождений разных генетических 
типов: вмс — вулканогенные массивные сульфидные, уиФ — урановые 

инфильтрационные формации, жомЗ — железоокисные медно-золоторудные, 
осдекс — осадочно-эксгаляционные (по Groves et al., 2005 с изменениями)

рис. 170. частота роста ювенильной континентальной коры, основанная на общем 
объеме коры и на u-Pb по циркону возрастах и nd изотопных данных (по Condie, 2000)
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сьюпериор, слейв, Йилгарн, Зимбабве, каапваал и сао Франсиско, были 
сформированы в это же время, что подтверждено исследователями (Gold-
farb et al., 2001). Финальный разрыв позднеархейского суперконтинента 
произошел в палеопротерозое между 2200 и 2100 млн лет, и за этим про-
изошло образование нового суперконтинента между 1900 и 1800 млн лет,  
в связи с коллизией протоматериков лаврентии, балтии и сибири (Pesonen 
et al., 2003), (рис. 171). гигантское золоторудное месторождение хоумстейк 
в канаде образовалось близко к этому времени (Dahl et al., 1999). 

в целом можно констатировать, что орогенические платинометальные 
и золоторудные месторождения, которые были сформированы позднее 3,4 
млрд лет, достаточно редки по сравнению с более молодыми месторожде-
ниями (начиная с возраста около 2,7 и 2,0–1,8 млрд лет и моложе), а типы 
золоторудных месторождений (орогенные и анорогенные) выражают вре-
менное распределение и коррелируют с эпизодическим проявлением ко-
рового роста.

5.1.2. мантийно-плюмовые события и суперконтинентальный цикл

главные пики скоростей роста ювенильной коры определяются событи-
ями, связанными с мантийными плюмами. мантийно-плюмовые события 
представляют собой достаточно кратковременные события (<100 млн лет), 
в течение которых они воздействуют на основание литосферы и таким об-
разом оказывают влияние на геологические процессы в коре. во время та-
ких событий плюмовая активность может концентрироваться в одном или 
многих подьемах-апвеллингах мантийного вещества. Эти события могут 
быть идентифицированы по изверженным породам, т. е. породами ман-
тийных плюмов — «плюмовыми производными». используя комбинации 
плюмовых производных, таких как флуд-базальты, коматииты, высоко-
магнезиальные лавы, гигантские рои даек и расслоенные интрузии, d. ab-
bot и a. Isley (2002) выявили около 30 плюмовых событий за последние 3,8 
млрд лет. они производили ювенильную континентальную кору в главные 
периоды 2,75, 2,45, 1,8, 1,75, 1,65 млрд лет (рис. 172).

существуют два типа мантийно-плюмовых событий: одно ассоции-
рует с образованием суперконтинентов и второе — с их разрывом. обыч-
но предполагается, что плюмы, ассоциирующие с мантийным апвеллин-
гом, способствуют фрагментации суперконтинентов. таким способом 
они могут послужить основой для формирования относительно неболь-
ших кратонических блоков, таких как, например, Йилгарн или Пилбара 
в Западной австралии (Trubitsyn et al., 2003). «головы» плюмов могли иметь 
диаметр до 2500 км, и при таких мантийно-плюмовых событиях объемы  
и площади ювенильной континентальной коры могли достигать значи-
тельных размеров, по крайней мере таких, как отмечает для архея к. конди 
(Condie, 2000). возможно, поэтому сомнительно то, что только плюмовые  

рис. 172. распределение мантийно-плюмовых событий (Abbot, Isley, 2002)

рис. 171. схема возможного существования в южном полушарии единого 
суперконтинента периода палеопротерозойской коллизии лаврентии, балтии и 

сибири при образовании родинии, когда начался ее распад на суперконтиненты 
гондвана и лавразия
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события 2,7 и 1,9 млрд лет производили ювенильную кору, к тому же они были 
достаточно кратковременными (менее 100 млн лет). в противоположность 
этому кратонообразующие события были более долговременными (по край-
ней мере более 200 млн лет) и широко распространенными. к. конди (Condie, 
1998) утверждал, что разрыв суперконтинента мог достигать глубины до 660 км 
в мантии, в результате чего плюм возникал на глубинах немного выше ядра.  
о плюмовых событиях древнее 2,7 млрд лет могут свидетельствовать мантий-
ные мафит-ультрамафитовые расслоенные интрузии кратона Пилбара воз-
раста 2,9 млрд лет: муни-муни, дуго, рэдио хилл. маунт Шолл, несущие 
платинометальное и ni-co-cu оруденение, причем платинометальное оруде-
нение считается крупнейшим в австралии (Hoaston, Shen-Su Sun, 2002). ис-
следования этих авторов показали, что расслоенные интрузии кратона Пил-
бара имеют сходные минералогические, геохимические и изотопные черты  
и произошли из al-деплетированной высокомагнезиальной базальтовой ро-
дительской магмы. такого типа магмы являлись вещественными свидетель-
ствами архейского роста кратонов, сопровождаемых также роем даек кадге-
рина, обладающих высоким гравитационно-аэромагнитным потенциалом  
и потенциалом платинометальной минерализации. также определения воз-
раста роя даек черного хребта подтвердили их роль в качестве подводящих 
каналов для флуд-базальтов группы Фортескью кратона Пилбара. 

образование континентов с ювенильной континентальной корой вре-
мени 2,7 и 1,9 млрд лет отразилось и на образовании железорудных место-
рождений, вмещающих золоторудную минерализацию. так, например, 
наиболее объемные слоистые железорудные формации (bIf) были отло-
жены в интракратонных или платформенных бассейнах во время стояния 
высокого уровня моря в позднем архее и палеопротерозое. обогащение 
железом и кремнеземом в этих породах происходило из глубинных гидро-
термальных источников морского дна. два главных пика в отложении bIf 
в 2,7 и 1,9 млрд лет хорошо коррелируют и тоже могут быть объяснены ман-
тийно-плюмовыми событиями этого времени. также и подъем морского 
уровня в 1,9 млрд лет был причиной плюмового события, выраженного  
в формировании мелководного морского бассейна вдоль континентальных 
платформ, необходимого для захоронения железорудных формаций. 

рост коры, связанный с мантийно-плюмовыми событиями, происхо-
дил при приращении магматических дуг внутри континентальных границ 
или путем аккреции океанических дуг к континентам. образование супер-
континента происходило не мгновенно в масштабах даже геологического 
времени. возможно, разрыв позднеархейского суперконтинента между 2,2  
и 2,1 млрд лет послужил началом для возникновения суперплюма 1,9 млрд 
лет и формирования последующих более мелких плюмов. на рис. 169 вул-

каногенные массивные сульфидные месторождения (вмс) типа абитиби 
и орогенические золоторудные месторождения коррелируют с мантийно-
плюмовым событием 2,7 млрд лет.

на фоне общей тенденции охлаждения Земли, в архее продолжались 
различные тектонические процессы. например, горячая мантия в архее 
должна была производить больше мПг в океанических хребтах, а отсю-
да и в океанической коре должно было содержаться больше этих металлов  
и она должна быть мощнее, чем современная (около 7 км). возможно так-
же, что в архее существовало множество мелких океанических плит, ко-
торые могли объединяться. современная океаническая литосфера стала 
обладать нейтральной плавучестью около 20 млн лет назад (Davies, 1992), 
после чего у нее появились признаки отрицательной плавучести. в раннем 
архее, несмотря на горячую мантию, плиты оставались с нейтральной пла-
вучестью и только в позднем архее стали обладать отрицательной плавуче-
стью (Davies, 1992), и поэтому только с этого времени появилась возмож-
ность проявления субдукционных явлений. 

5.1.3. тектоническая эволюция и изменения в размещении благородных 
металлов

Порфировые cu-au месторождения, некоторые из которых обладают 
значительными запасами, приурочены к конвергентным границам (Sillitoe, 
1997), особенно те, которые проявлены одновременно с высококалиевым 
магматизмом (Ларин, 2011). они образуются на неглубоких уровнях (мень-
ше 3–1 км) в дуговых или задуговых обстановках, для которых характер-
на высокая скорость тектонического подъема пород. такие месторожде-
ния типичны для третичной и мезозойской эпох, но некоторые отмечены  
а. м. лариным (Ларин, 2011) для неопротерозоя восточной сибири, а так-
же выявлены и в архее (кратон Пилбара, австралия (Hoatson, Shen-Su Sun, 
2002)). образование таких золоторудных месторождений связано с обога-
щением среды летучими компонентами (например, h2o, co2, h2s). 

наиболее ранние орогенические золоторудные провинции известны  
в архее в кратонах Пилбара и каапваал, они имеют возраст около 3,4 млрд 
лет (Zegers et al., 2002). наиболее важным в экономическом отношении яв-
ляется месторождение барбертон, имеющее возраст 3,1 млрд лет (de Ronde 
et al., 1991). ранние золоторудные месторождения в кратоне Пилбара со-
ответствуют ранним этапам роста континентальной коры. другие отвеча-
ет этапу массового корообразования в золоторудных провинциях минас-
жейрас в бразилии, сьюпериор в канаде, Йилгарн в австралии и района 
месторождения колар в индии (рис. 173). 
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несмотря на заметный (рис. 173) рост коры в интервале времени от 1,8 до 
1,2 млрд лет, для этого периода отсутствуют золоторудные месторождения. 
Это подтверждает, что вероятен и другой дополнительный фактор, кроме 
роста континентальной коры, который играет роль в распределении зо-
лоторудных месторождений. так, архейские и палеопротерозойские золо-
торудные месторождения располагались вдоль вытянутых супракрусталь-
ных поясов обычно в центральных частях кратонов, а неопротерозойские  
и фанерозойские месторождения располагались в вытянутых поясах вдоль 
границ кратонов. отсутствие мезо-неопротерозойских золоторудных ме-
сторождений можно объяснить несохранностью потенциально вмещаю-
щих такие месторождения террейнов. месторождения золота, залегающие  

в архейских и палеопротерозойских кратонах, вероятно, размещались  
в плавучей склм, которая с трудом подвергалась растяжению. отсюда  
у таких золоторудных месторождений был высокий шанс сохранять разме-
щение вблизи границ кратонов или в середине небольших кратонических 
блоков, которые были распространены в мезоархее, где поздняя орогения 
могла быть причиной поднятия и эрозии таких террейнов. в противопо-
ложность неопротерозойскому тектоническому стилю, протяженные ме-
таосадочные и метавулканические породы доминирующих аккреционных 
поясов размещались вдоль краев кратонов с их отрицательной плавуче-
стью, и их склм должна была бы быть более устойчивой к поднятию  
и эрозии. таким образом, вероятно, что мезо-неопротерозойские ороге-
нические золоторудные месторождения образовывались во время главных 
континентальных корообразующих событий периода 1,7–0,6 млрд лет. 
но большинство из них было образовано, вероятно, в условиях, сходных  
с существующими невскрытыми месторождениями, например сухой лог  
в восточной сибири (Мигачев и др., 2008). 

орогенические золоторудные месторождения связаны с гранитоид-
ными интрузиями в метаморфических поясах и могут характеризовать-
ся: 1) пространственной ассоциацией с относительно редуцированными 
гранитоидами, 2) карбонатно-гидротермальными флюидами, 3) ассоци-
ацией золота с bi, W, sn, mo, te, sb, 4) низким содержанием сульфидов 
и отсутствием окислов железа, 5) тектоническим положением в конвер-
гентных границах. такие небольшие месторождения золота представлены 
в поясах неопротерозойско-раннепалеозойского возраста: в северо-бай-
кальской структуре (месторождение каралон), бамское месторождение 
в зоне сочленения алданского и станового террейнов, месторождение 
Форт нокс на аляске, золоторудная провинция тинтина на юконе в ка-
наде и ряд других. авторы, исследующие такого рода золоторудные ин-
трузивные комплексы (например, Lang and Baker, 2001), показали, что 
они имеют корово-мантийные признаки и щелочной, пералюминиевый 
состав. 

орогенные золоторудные месторождения образовывались на больших 
коровых глубинах в деформированных конвергентных границах в периоды 
начиная с 3,4 млрд лет. Золоторудные месторождения были сформирова-
ны в коре над плавучей субконтинентальной литосферной мантией и были 
сохранены в центральных частях кратонов. в мезопротерозое плюмовая 
активность затихла, и тектоника перешла к плейт-тектоническому стилю, 
при этом субконтинентальная литосферная мантия стала обладать более 
отрицательными свойствами плавучести. от этого орогенические пояса 
периода 1,7–0,6 млрд лет приобрели другие свойства в отношении подъема рис. 173. корреляция времени образования золоторудных месторождений и провинций 

в докембрии (по Goldfarb et al., 2001) и периодов корового роста (по Condie, 2000)
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и эрозии, а золоторудные месторождения, формирующиеся в это время, 
легче подвергались тектоническому захоронению. 

для группы архей-палеопротерозойских платинометальных месторож-
дений, сформированных при участии мантийных породных производи-
телей, относительно важным фактором рудоносности является время их 
образования. аккреция Земли произошла в результате слипания плането-
земалий, астероидов и хондритов в солнечном диске 4,56 млрд лет назад, 
причем это слипание происходило неравномерно как по площадям, так  
и по химическому и геохимическому составу. углеродистые хондриты  (сх) 
были обогащены элементами платиновой группы (PGe: Ir, re, os, ru, rh, 
Pt, Pd), cr, au, и ni, в то время как энстатитовые хондриты (ех) обогаще-
ны более летучими из них, такими как ni, Pd и au. отсюда можно сделать 
вывод, что регионы, аккретированные из сх и ех метеоритов и плането-
земалий, отличаются от районов, составленных из ординарных материа-
лов количествами PGe, ni, au. исследования реликтов ядер астероидов 
показали их re-os возраст 4540±17 млн лет, а содержания в некоторых из 
них Pt, Pd и ni отмечаются высокими концентрациями (McCoy et al., 2011) 
(табл. 49). 

бомбардировка астероидами и метеоритами в хадейский этап жиз-
ни Земли (4,0–3,85 млрд лет) уничтожила раннюю мантию и первичную 
мафит-ультрамафитовую кору. но она вновь добавила PGe в формирую-
щуюся палеоархейскую мантию, а затем и кору. Это и послужило источ-
ником PGe и ni для пород и месторождений последующих геологических 
эпох. Эти импактные события нашли отражение в некоторых породах 
древнейших слоев Земли, которые содержат переотложенные импактиды 
в горизонтах возраста 3,26–3,24 млрд лет в зеленокаменном поясе (ЗкП) 
барбертон (кратон каапваал). они залегают в слое между мафит-ультрама-
фитовой корой (3,55–3,26 млрд лет, группа онвервахт) и перекрывающи-
ми ее турбидитами, фельзитовыми вулканитами, железистыми породами  
и конгломератами (3,26–3,23 млрд лет — группы Фиг три и модис). Эти 
породы коррелируют с подобными отложениями в кратоне Пилбара (Glik-
son, Vickers, 2005). носителями ранних импактных событий аккреции Зем-
ли являются микрокристаллические сферулы в кремнистых слоях среди 
пород палеоархейских ЗкП, и они же дают представление об их геохими-
ческих свойствах как представителей эоархейской PGe и ni минерализа-
ции. микрокристаллические сферул-содержащие линзы пород были обна-
ружены в кремнях и диамиктитах, а циркон из сферул-содержащих пород 
дал возраст 3470±2 млн лет (Byerly et al., 2002). ni-cr-co содержание по 
данным semeds и la-IcP-ms анализов (по тем же авторам) показы-
вают высокие значения этих металлов в сферулах, подтверждая мафиче-

ский состав их источника. ni/cr и ni/co отношения в сферулах выше, чем  
в архейских толеитах и mg-базальтах (бонинитах), отражая такие же отно-
шения в хондритах. кроме того, в зеленокаменном поясе барбертон нахо-
дятся сферулы и октаэдры ni хромитов (nio > 24 %), неизвестные в земных 
породах хромиты с высоким содержанием co, Zn и V (Byerly, Lowe, 1994)  
и микровключения наноформ с ni и PGe (Glikson, Allen, 2004; Glikson, 
2005). богатые ni хромиты ассоциируют с сульфидами (Grove et al., 1977)  
и имеют низкое отношение fe2o3/feo, возможно связанное с конденса-
цией сферул в условиях низко-кислородной атмосферы в эо- и палеоархее. 

распределение аккретирующих Землю астероидов и метеоритов раз-
ных составов было неоднородно (Burkhardt et al., 2012), что вызвало даль-
нейшее неоднородное глобальное размещение месторождений PGe и au  
в сформированной раннедокембрийской континентальной коре. на ма-
фит-ультрамафитовом основании палеоархейской коры были заложены 
ттг комплексы и палеоархейские зеленокаменные пояса с незначитель-
ным проявлением ni-PGe и au минерализации. из них было известно 
одно лишь небольшое по запасам месторождение Шангани в поясе бар-
бертон, каапваальский кратон в ю. африке. средние и крупные по за-
пасам месторождения сульфидного ni с PGe минерализацией появились 
в мезоархейских и главным образом в неоархейских зеленокаменных по-
ясах, в тесной связи с коматиитами. 

такие палеоархейские месторождения среднего размера (муни-муни  
и др.) известны в кратоне Пилбара, З. австралия, а крупные неоархейские 
месторождения там же в кратоне Йилгарн (типа камбалда). коматиитовые 
провинции с ni-PGe месторождениями связаны с плюм-тектоническим 
магматизмом вновь сформированной мантии, проявленной в древнейших 
рифтогенных структурах ядер палеоконтинента Пангея (рис. 174). Здесь 
же в связи с фельзитовыми дифференциатами коматиит-базальтовых вул-
канитов были образованы золоторудные месторождения крупных полей 
голдфилдс в кратоне Йилгарн, зеленокаменных поясов ю. африки (бар-
бертон), ю. америки (минас-жейрас), индии (колар), с. америки (аби-
тиби). содержания PGe, ni, au в хондритах, в примитивной мантии (Mc-
Donough, Sun, 1995) могут отражать эоархейские значения в ядре и породах 
ранней мантии. Эти значения иногда превышают содержания PGe, ni, au 
во вновь образовавшейся мантии, отраженные в средних содержаниях этих 
элементов в коматиитах и morb (Сrocket, 2002), а также в породах других 
резервуаров, таких как толеиты (Brugmann et al., 1993), бониниты (Peck, Ke-
ays, 1990) и островодужные пикриты (Pearson, Woodland, 2000) (табл. 50).

на рис. 175 показано предполагаемое относительное стоимостное зна-
чение в млн долларов концентраций элементов au, PGe и ni в эоархейских 
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земных резервуарах и типовых мафит-ультрамафитовых породах. Площад-
ные резервуары изображены темно-розовым цветом на фоне контуров 
современных континентов, а также показано неоднородное размещение 
месторождений. кроме того, зелеными линиями показано возможное рас-
положение палеорифтов, где происходили глубинные плюм-тектонические 
события, дававшие начало ранней ювенильной коре и приуроченным  
к ней месторождениям. 

относительно платинометальной рудоносности важным фактором яв-
ляется возраст мантийных мафит-ультрамафитовых тел и рифтогенных 
структур. наиболее активным в архее был коматиитовый магматизм, име-
ющий плюм-тектоническое происхождение и позволяющий наиболее бы-
струю доставку таких магм к верхнекоровым уровням. таким образом, воз-
раст мафит-ультрамафитовых изверженных серий и вмещающих их пород 

может играть важную роль как ведущий фактор в разведочной геологии. 
Это обстоятельство является фактом, определяющим то, что содержания 
платиноидов распространены в большей степени в коматиитах и коматии-
товых базальтах, а также приурочены к древнейшим бонинитовым интру-
зиям, размещенным в архейских провинциях (табл. 51).

такими типичными коматиитовыми ассоциациями, вмещающими 
сульфидно-никелевые с платиноидами магматические месторождения, 
являются ассоциации в неоархейских (3,0–2,7 млрд лет) зеленокаменных 
поясах З. австралии (тип камбалда) и канаде (пояса абитиби) или ассо-
циации с коматиитовыми базальтами, палеопротерозойскими бонинитами 
и габбро-верлитами рифтогенного пояса томпсон в архей-протерозойской 
провинции черчилл в канаде (Condie, 2001; Zwanzic et al., 2007) и Печенги 
в кольской архейской провинции. в противоположность этому коматии-
ты из палеоархейских (3,6–3,4 млрд лет) зеленокаменных поясов или их 
фрагментов, типа пояса барбертон в ю. африке, не несут заметного суль-
фидно-никелевого и платинового оруденения. так, например, небольшое 
месторождение бон аккорд хотя и относится к коматиит-вмещающим 

рис. 174. реконструкция суперконтинента Пангея в полярных координатах. розовым 
показано возможное положение аккретированных планетоземалий, несущих ранние 

концентрации платиноидов и золота. Зеленым отражено положение крупнейших 
палеорифтов неоархея и раннего палеопротерозоя (2,5–2,4 млрд лет), которые вскрыли 

раннюю палеомантию и дали материал для коматиитовых и мафит-ультрамафитовых 
интрузий с платинометальными месторождениями, а также месторождений золота

рис. 175. Предполагаемые относительные стоимостные значения в млн долларов 
концентраций элементов au, PGe и ni в земных резервуарах и типовых мафит-

ультрамафитовых породах (рассчитаны автором только для раннего докембрия по 
л. и. красному, 2000) для Пангеи, создавшей ядра будущих континентов и частей 

континентов (1— Зап. африка, 2 — ю. америка, 3 — сибирь, 4 — индия + ю. китай, 
5 — европа, 6 — австралия, 7 — Ц. и ю. африка)
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(Tredoux et al., 2014) и предельно богато ni (до 36 % nio), но исключитель-
но обеднено серой и платиноидами. Причиной незначительного распро-
странения ni-PGe сульфидных руд в коматиитах ю. африки является обе-
дненность их серой. 

магматические PGe руды, ассоциирующие с коматиитами, обычно 
находятся в основании лавовых потоков коматиитов или коматиитовых 
базальтов. наиболее популярной является модель рудообразования, учи-
тывающая магматическую ассимиляцию серы из осадочного субстрата. 
коматииты имеют значительно более высокий платиноидный потенци-
ал по сравнению с базальтами. Это может быть объяснено более высокой 
температурой их расплавов (1560  °с) по сравнению с базальтами (1250–
1200  °с) и в связи с этим большей способностью к ассимиляции любых 
несущих серу окружающих пород (Arndt et al., 1998) (табл. 51). вполне объ-
яснимо отсутствие руд в областях, содержащих богатые серой осадочные 
породы, но не имеющих коматиитовых лавовых потоков, или в областях, 
содержащих подобные потоки, но не содержащих пород, которые могли бы 
быть источником серы.

Платиноносные руды обычно ассоциируют с неоархейскими кома-
тиитами интрузивных и вулканических фаций или же с бонинитовыми  
и габбро-верлитовыми интрузиями, приуроченными к толеит-базальто-
вым вулканитам палеорифтовых поясов в архейских провинциях (Турченко, 
2007). неоархейские (2,85–2,7 млрд лет) рудоносные коматиит-содержа-
щие провинции представлены зеленокаменными поясами норсеман-кал-
гурли, агню-вилуна и Форрестайнья в Западной австралии; поясами 
кидд-мунро и тисдейл в провинции абитиби в канаде. Палеопротеро-
зойские бонинитовые платиноносные мафит-ультрамафитовые интрузии 
с возрастом 2,5–2,35 млрд лет характеризуют глобальный этап рифтогенеза  
и распространены в большинстве архейских кратонов. они представле-
ны платиноносными интрузиями с малосульфидно-никелевым орудене-
нием: в архейском кратоне Зимбабве — великая дайка (2460±16 млн лет),  
в рифтогенном обрамлении карельского кратона на Фенноскандинавском 
щите — линейные пояса интрузий койлисмаа-суханко в сев. Финляндии 
и олангской группы в сев. карелии; расслоенные интрузии кольского по-
луострова — мончеплутон и Федорово-Панские тундры (2450–2470±30 
млн лет); интрузии комплекса ист булл лейк (2,45 млрд лет) в провинции 
онтарио на канадском щите.

более древние коматиитсодержащие зеленокаменные пояса с возрас-
том 3,6–3,4 млрд лет, распространенные в каапваальском кратоне в ю. 
африке и кратоне Пилбара в З. австралии, несут лишь слабо выраженное 
платиноносное оруденение. в разновозрастных поясах абитиби (канада)  

в палеоархейских коматиитах также отсутствует платиноидная минера-
лизация, в то время как неоархейские коматиит-содержащие пояса несут 
сульфидно-никелевые с платиной месторождения и признаки контамина-
ции сульфид-содержащих сланцев (Sproule, 2002). Это может поддерживать 
модель соотношения между возрастом коматиитовых лав и их потенциаль-
ной возможностью ассимилировать вмещающие породы и нести сульфид-
но-никелевое с платиной оруденение. 

древнейшие коматииты отчетливо отличаются по главным элементам  
и элементам-примесям от более молодых коматиитов любых докембрий-
ских провинций. наиболее заметно это в отношении деплетированности 
древнейших коматиитов (например, пояса барбертон в ю. африке) al2o3, 
ti, V, sc и hree (Nesbit et al., 1979). Предполагается, что эти особенности 
состава связаны с низкими степенями (около 30 %) парциального плавле-
ния мантии в условиях высокого давления от 7 до 10 гПа (Hersberg, 1992). 
условия высокого давления мантийных расплавов характеризовали па-
леоархейскую мантию ранних этапов эволюции Земли (рис. 176). одна-
ко некоторые зеленокаменные пояса, такие как пояса абитиби в канаде, 
содержат оба типа коматиитов, и, соответственно, можно предположить, 
что деплетированные глиноземом и не деплетированные коматииты мог-
ли быть образованы и вынесены из разных по глубинности частей одного  

рис. 176. точками показана область с давлением 5–7 гПа, характерная для неоархея — 
палеопротерозоя, в которой возникали возможности для контаминации  

и обогащения серой мафит-ультрамафитовых мантийных пород при формировании 
PGe сульфидных руд. горизонтальной штриховкой показана область 9–14 гПа, где 

подобная контаминация затруднена
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и того же плюма (Tomilinson et al., 1999). древнейшие коматииты были об-
разованы, вероятно, при плавлении метасоматизированной субконтинен-
тальной литосферной мантии. 

коматииты, подобные древнейшим зеленокаменным поясам типа бар-
бертон в ю. африке, имеют гораздо более низкое содержание металлов 
платиновой группы (PGe) и низкое Pd/Ir отношение, чем глинозем-не-
деплетированные коматииты более молодых поясов различных архейских 
кратонов. растворимость серы и содержание PGe в базальт-пикритовых 
магмах сильно зависит от глубин их выплавления (Mavrogines, O’Neill, 1999). 
При 10 гПа и 1810 °с пикриты могут растворять до 685 г/т s, а при 14 гПа  
и 2000 °с они могут растворить лишь 386 г/т s (рис. 176). если эти резуль-
таты применить для коматиитов и предположить, что примитивная мантия 
содержит приблизительно 200 г/т серы, то неоархейские не деплетирован-
ные в отношении глинозема коматииты требуют 30 % плавления мантии, 
чтобы поглотить все сульфиды источника, в то время как палеоархейские 
коматииты требуют 50 % парциального плавления. таким образом, данные 
по содержанию PGe поддерживают модель происхождения палеоархей-
ских коматиитов из глубинной мантии — более глубинной, чем это требу-
ется для коматиитов, не деплетированных по глинозему и несущих плати-
нометальное оруденение.

как было отмечено, деплетированные по глинозему коматииты, кото-
рые были образованы на глубинах с давлением 14 гПа, содержат на 50 % 
меньше серы, чем не деплетированные, образующиеся при 10 гПа. тем-
пература излияния деплетированных по глинозему коматиитов на 100 °с 
выше, чем не деплетированных, что сказывается на более высокой раство-
римости серы во время излияния первых. Поэтому коматииты, деплетиро-
ванные по глинозему, требуют гораздо большей контаминации внешнего 
источника серы для проявления в них платинометальной рудоносности.

Палеоархейская кора кратонов каапваал и Пилбара могла быть менее 
насыщена серой, чем неоархейская кора кратонов Йилгарн, Зимбабве, 
карело-кольского и поясов абитиби. коровые признаки, такие как зна-
чения изотопного состава серы, могут быть значительно занижены в маг-
матических системах (Lesher et al., 2001), и такие свидетельства коровой 
контаминации часто трудны для определения. в случае с палеоархейскими 
коматиитами возникают дополнительные проблемы, выраженные в том, 
что их основание часто не обнажено, и, таким образом, прямое определе-
ние содержания серы в субстрате коматиитовых лав невозможно. можно 
также отметить факты низкой активности серы в палеоархейских поясах, 
на что указывает широкое распространение в них железо-окисных фаций 
(железистых кварцитов). субстрат (вмещающие породы) коматиитовых 

потоков мог быть в палеоархее более примитивным, чем в неоархее или 
палеопротерозое, и поэтому был более труден для ассимиляции лавовыми 
потоками коматиитов. При формировании древнейших коматиитов кора 
была более плотной и маломощной и магмы могли изливаться без пред-
варительного внедрения в промежуточные камеры и были поэтому менее 
контаминированными. Форма плюмов должна была быть также иной — 
плитообразной (рис. 177). в соответствии с этим можно предполагать, что 

рис. 177. схема плюмов, распространенных под различной континентальной литосферой. 
если плюм воздействует на уже достаточно мощную литосферу, то его форма будет 

ограниченной и производить при тектонической активности промежуточные камеры  
с возможным контаминационным воздействием в неоархее-палеопротерозое. 

Палеоархейский и эоархейский этапы могли характеризоваться плитообразной формой 
плюмов, когда излияния коматиитов происходили в рифтах без предварительного 

взаимодействия с вмещающими породами, что исключало существенные контаминационные 
воздействия и, соответственно, добавку серы к платинометальным рудам
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для молодых коматиитов коровая ассимиляция могла быть тем начальным 
механизмом, который способствовал сегрегации сульфидов и платиноидов 
в промежуточных камерах. часть платиноидов могла быть перемещена из 
промежуточных магматических камер флюидами и отложена в основании 
коматиитовых потоков или лейкократовых дифференциатах расслоенных 
интрузий. многие не деплетированные по глинозему неоархейские кома-
тииты также могут быть безрудными в отношении платиноносных суль-
фидно-никелевых руд. Это может быть связано и с провинциальными гео-
химическими особенностями территорий. отсутствие платинометальных 
руд в древнейших коматиитовых провинциях может быть, конечно, и слу-
чайностью, связанной с незначительной современной распространенно-
стью областей с сохраненными палеоархейскими коматиитами, в которых 
платиноносное оруденение к тому же, возможно, еще не открыто.

5.1.4. заключение

размещение раннедокембрийских золоторудных и платинометальных 
месторождений и провинций связано с эволюцией тектонических процес-
сов и зависит от природы субконтинентальной литосферной мантии. на-
правленность тектоники формирования ювенильной континентальной 
коры от архея к современному стилю, особенно начиная с мезо-неопроте-
розоя, сильно повлияла на размещение золоторудных и платинометальных 
месторождений. главным при этом представляется переход от плавучей ар-
хейской к отрицательной плавучести склм в неопротерозое. Золоторудные 
и платинометальные месторождения, связанные с отдельными рудоносны-
ми интрузиями, вероятно, представляют особый случай их близкратонного 
расположения; отсюда их редкая встречаемость или в большинстве принад-
лежность к фанерозою. близость отношений роста ювенильной континен-
тальной коры и образования раннедокембрийских золоторудных и пла-
тинометальных месторождений находит и отражение в сохранность их от 
тектонического захоронения в последующие геологические эпохи.

5.2. расслоенный интрУзив лУккУлайсваара — 
строение, рУдная минерализация, Условия 
формирования (олангская грУппа интрУзий, 
карелия)

в строении региона, где расположен интрузив, отмечается несколько 
крупных блоков (рис. 178). комплекс архейского фундамента (2,8 млрд лет) 
сложен карельскими гнейсами гранит-тоналитового состава и расположен 

в южной части района. блок омоложенных пород того же типа (1,8 млрд лет) 
проявлен на северо-востоке и представлен гранитизированными гнейсами 
беломорского комплекса. метаосадки сумий-сариолия, переслаивающие-
ся с терригенно-вулканическими образованиями, слагают внутрикратон-
ную рифтогенную структуру, развитую на гранито-гнейсах карельского 
блока. возраст отложений порядка 2,4 млрд лет. метаосадки ятулийской 
группы (1,9–2,2 млрд лет) с силлами субвулканических образований лей-
кодиабазов (около 2,05 млрд лет) занимают почти всю центральную часть 
рифтогенной структуры. выделяются следующие типы гранитоидов: 1) ар-
хейские гранито-гнейсы; 2) тела более молодых гранитов, прорывающих 
гранито-гнейсы (тела располагаются в основном на востоке и северо-вос-
токе территории); 3) свекофеннские граниты (1,7–1,8 млрд лет), преиму-
щественно развитые на территории Финляндии в северо-западной части 

рис. 178. схематическая геологическая карта северной карелии (Turchenko et al., 1991; 
Семенов и др., 1994). 

1. Посторогенные граниты (1,7–1,8 млрд лет). 2. дайки габбро-диабазов (древнее 1,9 
млрд лет); ятулий (1,9–2,2 млрд лет). 3. силлы лейкодиабазов. 4. кварциты, филлиты, 
сланцы и доломиты. 5. основные вулканические породы. 6. серпентиниты. 7. мон-
цодиориты и граниты; сумий-сариолий (2,2–2,5 млрд лет). 8. основные и кислые 
вулканические породы. 9. кварциты и кварц-полевошпатовые гнейсы, 10. диориты,  
11. расслоенные интрузии (2,35–2,45 млрд лет). архейский фундамент: 12. гнейсы  
и амфиболит-зеленокаменные пояса (2,6–2,7 млрд лет). 13. гранит-тоналитовые гнейсы.  
14. разломы. 15. «связывающая дайка». интрузии: (1) Пириваара, (2) сиете, (3) Порти-
ваара, (4) куусияаарви, (5) каукуа, (6) наранкаваара, (7) кометтаваара, (8) кивакка, (9) 

Ципринга, (10) луккулайсваара, (11) кундозерский расслоенный массив
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региона в форме ареал-плутонов. ятулийские терригенно-вулканогенные 
толщи и силлы встречаются среди тел последних в виде не полностью пере-
работанных останцов.

куолаярвинская толща мафических и фельзических вулканитов, по 
мнению некоторых исследователей, надвинута на ятулийские метаосадки. 
сомнения в такой трактовке положения мульды связаны с объяснением 
мощности толщи около 7 км при ширине блока примерно 40 км.

в панаярвинско-ципрингской зоне присутствуют расслоенные интру-
зии, объединенные в олангскую группу (2,35–2,45 млрд лет). к ним при-
надлежит массив луккулайсваара — объект настоящих исследований. дай-
ки габброидов (2,4–2,5 млрд лет) и диабазов (2,0–2,1 млрд лет) в основном 
развиты в пределах блока архейского фундамента. выявлены два типа раз-
ломных структур: региональные шарьяжи и субвертикальные разломные 
зоны. со становлением последних связана блоковая дислокация рассло-
енных интрузий олангской группы, что позволяет видеть в современном 
сечении их расслоенное строение.

5.2.1. геологическое строение расслоенного массива луккулайсваара, 
типы оруденения

расслоенные интрузии олангской группы, куда относят обычно три 
массива — кивакка, луккулайсваара и Ципринга, открыты ю. с. неустру-
евым (Неуструев, 1968), изучались в. и. Шмыгалевым (Шмыгалев, 1968), 
м. м. лавровым (Лавров, 1979), е. в. Шарковым, г. в. ледневой (Шарков, 
Леднева, 1993), с.  Ф.  клюниным, а.  а.  Захаровым (Клюнин и др., 1994), 
т. л. гроховской, с. Ф. клюниным (Гроховская, Клюнин, 1994), е. в. коп-
тев-дворниковым, б.  с.  киреевым, н.  Ф.  Пчелинцевой, д.  м.  хворо-
вым (Коптев-Дворников и др., 2001), н.  м. ревяко, ю. а. костицыным, 
я. в. бычковой (Ревяко и др., 2015) и др.

интрузив луккулайсваара (2442±1 млн лет, u-Pb, циркон, бадделеит) 
прорывает граниты с возрастом 2702±84 млн лет (циркон, u-Pb) и пере-
крыт метаморфизованными в условиях фации зеленых сланцев базальны-
ми конгломератами (обломки пород интрузива) и вулканитами с возрастом 
2432+22 млн лет (циркон, u-Pb) (Turchenko et al., 1991; Amelin et al., 1995; 
Amelin, Semenov, 1996; Семенов и др., 1997). массив луккулайсваара был во-
влечен в ряд термальных событий, повлиявших на перестройку rb-sr изо-
топной системы. так, образцы с первичными характеристиками стронция, 
находящимися вне области аномальных значений (Семенов и др., 2017), 
на диаграмме в координатах 87rb/86sr — 87sr/86sr формируют регрессию  
с наклоном, отвечающим возрасту 1,83 млрд лет и начальному отношению 

87sr/86sr — 0,7028. Эти данные позволили оценить время изменения отно-
шения rb/sr, приведшего к аномальным значениям отношения 87sr/86sr — 
0,6949–0,6990, указывающих на реализацию постмагматических про-
цессов в интрузиве. рассчитанное время колеблется в интервале порядка 
1,0–1,8 млрд лет.

судя по гравиметрическим и геологическим данным, расслоенный 
массив луккулайсваара (рис. 179) в плане образует эллипс неправильной 

рис. 179. схема строения расслоенного массива луккулайсваара (а): 
1. метавулканиты (2,4 млрд лет). интрузия луккулайсваара: 2. верхняя краевая группа, 
сложенная изменёнными габбро-норитами и норитами. 3. Закалочная зона с верхней 
краевой зоной мощностью не менее 300 м. 4. Зона габбро-норитов II мощностью до 
1700 м. 5. Зона норитов II мощностью до 200 м. 6. Зона габбро-норитов I мощностью до 
500 м. 7. Зона норитов I мощностью до 900 м. 8. Зона ультраосновных пород мощностью 
до 450 м. 9. нижняя краевая группа, сложенная норитами и бронзититами, мощностью 
до 150 м. 10. микрозернистые породы: а) габбро-норитового состава, принадлежащие 
деформированному лополиту, б) норитового состава. 11. гранито-гнейсы и мигматиты 
фундамента (2,6–2,7 млрд лет). 12. геологические границы. 13. тонкоритмичная рас-
слоенность и границы депрессионных структур («potholes»). 14. разломы. 15. Профи-
ли опробования. 16. участки детальных исследований: (1) участок «чиж». (2) участок 
«надежда». (3). участок «лысый череп». 17. буровые скважины. (б) схема строения 
участка 1, разрез 3–3 (участок «чиж»): 1 — средне-крупнозернистые габбро-нориты, 
2 — крупнозернистые габбро-нориты, 3 — средне зернистые нориты, 4 — оливинсо-
держащие габбро-нориты, 5 — оливинсодержащие меланократовые нориты, 6 — круп-
нозернистые нориты, 7 — микрозернистые породы под четвертичными отложениями,  
8 — микрозернистые нориты, 9 — микрозернистые габбро-нориты, 10 — геофизиче-
ские аномалии, 11 — анортозиты, 12 — кварц-содержащие габбро-пегматиты, 13 — fe-
ni-cu-сульфидная и платинометальная минерализация, 14 — тонкоритмичная рассло-
енность, 15 — геологические границы, 16 — геофизические границы, 17 — разломы,  

18 — места отбора образцов
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формы и прослеживается по простиранию почти на 10 км. Ширина выхо-
да интрузива, включая и закрытые четвертичными отложениями его части, 
достигает 4,5 км, глубина залегания подошвы массива оценивается в 1,5 
км. истинная мощность интрузива не превышает 4,6 км. характер залега-
ния слоистости, образующей сменяющие друг друга дугообразные полосы, 
свидетельствует о нарушенном залегании интрузива. При азимуте прости-
рания слоистости и трахитоидности 10°–15° всв в западной и центральной 
частях массива и 40°–45° св на востоке массива углы падения структурных 
элементов варьируют в пределах 45–80 °с. разрывные нарушения, часто 
полого залегающие и имеющие восточное падение, хорошо проявлены 
в рельефе и нередко трассируются зонами рассланцевания, иногда зале-
ченными дайками плагиопорфиритов. Значительных смещений по ним не 
установлено, что подтверждают и данные магнитной съемки. исключение 
составляет надвиговая структура, зафиксированная на востоке массива 
в зоне развития ультраосновной части расслоенной серии. Зона надвига 
представлена сильно рассланцованными до милонитов породами основ-
ного и ультраосновного составов. в массиве выделены нижняя и верхняя 
краевые зоны и породы расслоенной серии. расслоенная серия подразде-
ляется на: (1) зону ультраосновных пород (чередование оливиновых и оли-
вин-ортопироксеновых кумулатов), (2) зону норитов I (преимущественно 
ортопироксен-плагиоклазовые кумулаты), (3) зону габбро-норитов I (пре-
имущественно ортопироксен-клинопироксен-плагиоклазовые кумулаты), 
(4) зону норитов II, (5) зону габбро-норитов II. наличие охарактеризован-
ного химическими анализами вертикального разреза интрузива (Семенов  
и др., 1997) позволило получить средневзвешенный химический состав 
массива (вес. %, cr и ni в г/т):

sio2    tio2    al2o3    feo    mno   mgo    cao    na2o    K2o    P2o5      cr ni
51,02   0,28    15,35    7,82     0,16     12,69     9,61    2,00    0,33       0,03    514 373
достаточно выдержанная протяженность и мощность пород рассло-

енной серии позволяет считать, что полученный состав магмы интрузива 
отвечает составу исходной магмы, сравнимой с магмами «бонинитового 
ряда». 

к особенностям интрузива луккулайсваара необходимо отнести широ-
кое развитие в зонах габбро-норитов I и норитов II тел микрозернистых 
пород (габбро-норитов, норитов и ортопироксенитов). в ряде случаев, за 
исключением силлов микрозернистых пород, они участвуют в строении де-
прессионных структур, похожих на «potholes» массива бушвельд. в форми-
ровании депрессионных структур интрузива луккулайсваара важную роль 
играла магма дополнительных фаз внедрений (Семенов и др., 2008), кри-
сталлизация, которой привела к образованию тел микрозернистых пород 

и повлиявшая на последовательность кристаллизации кумулятивных фаз 
— возврату к оливин-содержащим кумулатам в базитовой части разреза. 
размеры депрессионных структур по мощности и простиранию варьируют 
от десятков сантиметров до сотен метров. они напоминают «ванные» с «от-
ливками» микрозернистых пород. микрозернистые габброиды, чаще всего 
залегающие в основании депрессионных структур, обычно перекрыты по-
родами, формирующими тонко расслоенную серию, которая может быть 
представлена пятнистыми анортозитами, оливин-содержащими породами 
(нориты, троктолиты, гарцбургиты), пойкилитовыми и лейкократовыми 
норитами и пироксенитами, сегрегациями кварц-содержащих габбро-
пегматитов. некоторые из перечисленных пород (например, троктолиты) 
являются экзотическими для образований расслоенной серии интрузива. 
депрессионные структуры и слагающие их породы выклиниваются вме-
сте с телами микрозернистых габброидов и иногда, замещая друг друга, 
формируют подобие «косослоистых структур». Примерами таких структур 
могут служить образования участков «надежда», «лысый череп» и участ-
ка «чиж», где задокументированы тела микрозернистых габбро-норитов  
и норитов мощностью порядка 100 м. основание и кровля депрессионных 
структур обычно залегают согласно с генеральной слоистостью интрузива, 
тогда как их фланги имеют несогласное залегание по отношению к слои-
стости интрузии. в ряде случаев отмечается неровный контакт микрозер-
нистых пород и перекрывающих их пятнистых анортозитов. депрессион-
ные структуры, как правило, перекрыты оливин-содержащими породами. 
в участке «чиж» (рис. 179) зафиксировано угловое несогласие, которое мо-
жет принадлежать зоне сочленения пород краевой группы и пород рассло-
енной серии. однако не исключена связь формирования углового несогла-
сия с катастрофическими событиями — внедрением новых порций магм, 
которые могли сопровождаться «перестройкой» магматической камеры. 
угловое несогласие перекрыто породами расслоенной серии с слоем оли-
вин-содержащих меланократовых норитов или гарцбургитов в основании. 
именно среди этих пород залегают тела микрозернистых норитов. выше 
оливин-содержащих пород среди лейкократовых норитов зафиксированы 
силлы микрозернистых габбро-норитов, вокруг которых концентрируются 
линзы (до 15 см по удлинению) плагиопироксенитов с сульфидной вкра-
пленностью.

в расслоенном интрузиве луккулайсваара выделяется три типа плати-
нометальной минерализации. рудные тела формируют (1) «стратиформ-
ное» оруденение; (2) жильный тип, связанный с кристаллизацией оста-
точных расплавов в условиях закрытой системы в телах микрозернистых 
пород, сформированных за счет магмы дополнительных фаз внедрений; 
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(3) месторождения, формирование которых определялось гидротермаль-
ными процессами: (а) в зонах экзоконтактов с телами микрозернистых по-
род и (б) в зоне углового несогласия. 

Стратиформное оруденение — стратиформное рудное тело (содержание 
минералов сульфидов не превышает 3 об. %) закартировано на границе зон 
габбро-норитов I и норитов II и прослежено на протяжении нескольких со-
тен метров (Монтин, 2009). в опробованной нами зоне (рис. 179, район раз-
реза 2–2) оно состоит из двух сближенных горизонтов, где содержание Pt+Pd 
достигает 4,0 г/т. нижний горизонт имеет мощность ~4 м, верхний, более 
богатый рудной компонентой, ~2 м. в этой пачке пород, общей мощно-
стью до 25 м, наблюдается переслаивание меланократовых норитов-пирок-
сенитов, норитов и габбро-норитов. в западном направлении пачка пород  
с рудной минерализацией «упирается» в структуру участка «лысый череп» 
и, возможно, прослеживается на участке «чиж» (оливин-содержащие мела-
нократовые нориты-гарцбургиты, рис. 179, б, участок 1). в восточном на-
правлении рудное тело теряется под четвертичными отложениями. судя по 
распределению серы и меди (cu до 500 г/т), в районе контакта зон норитов 
II и габбро-норитов II выше по разрезу интрузива имеет место другая руд-
ная зона, где наблюдается переслаивание оливиновых норитов и норитов, 
оливиновых габбро-норитов и габбро-норитов. Здесь же отмечены линзы 
микрозернистых пород. Западнее по простиранию этой зоны зафиксирова-
ны микрогаббро-нориты участка «надежда» (рис. 179, участок 2). 

с телами микрозернистых пород ассоциируют два типа оруденения: 
1) жильный тип, 
2) экзоконтактовый тип. 
Жильный тип минерализации (рудные жилы и шлиры) обнаружен только 

среди микрозернистых пород, занимающих наиболее высокое положение 
в вертикальном разрезе интрузива (например, участок «надежда»). так,  
в аналогичных образованиях, расположенных ниже по разрезу, рудная ми-
нерализация в однотипных жилах отсутствует. рудные жилы и шлиры зна-
чительно варьируют по размерам — от первых мм (шлиры) и до 30 см (жилы)  
в поперечнике. количество сульфидов в шлирах достигает 10 об. %, а в жилах 
— 30 об. %. содержание Pt+Pd в отдельных пробах из жил достигает 60,0 г/т, 
содержание меди — 10 вес. %, а никеля — 0,3 вес. %. контакты жил и шлиров 
с вмещающими микрозернистыми породами отчетливые и не имеют при-
знаков химического взаимодействия (рис. 180, а, б). жильный материал не 
однороден по строению. области, обогащенные пироксенами, можно отне-
сти к плагиопироксенитам, а обедненные — габбро-норитам или норитам. 

Экзоконтактовый тип минерализации отмечен по периметру ряда тел 
микрозернистых габброидов в породах экзоконтакта. но наиболее ярким 

примером этого типа месторождений может служить рудная минерализа-
ция в лейкократовых габброидах экзоконтакта по периметру микрозерни-
стого тела участка «надежда» (рис. 180). Здесь максимальное содержание 
Pt+Pd, зафиксированное в экзоконтактовых породах участка «надежда», 
достигает 19 г/т. рудная минерализация также отмечена в крупнозерни-
стых пятнистых анортозитах, перекрывающих тело микрозернистых пород 
участка «лысый череп» (рис. 179, участок 3), в породах экзоконтакта с те-
лами микрозернистых пород и в ряде других участков. например, в поро-
дах южного экзоконтакта, представленных лейкократовыми троктолитами 
нижнего тела микрогаббро-норитов (рис. 179, разрез 2 норитов 2) содержа-
ние Pt+Pd достигает 1,5 г/т. 

рис. 180. участок «надежда»: а — жила рудных габбро-норитов; б — соотношение 
жильной породы с вмещающими микрозернистыми габбро-норитами; в — контакт 

тела микрозернистых пород с вмещающими породами. окисленная зона соответствует 
рудным лейкократовым норитам
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5.2.2. заметки к петрографии пород расслоенной серии 

Ассоциации магматических минералов. в массиве луккулайсваара среди 
пород расслоенной серии выделено шесть главных типов пород, которые 
характеризуются своим набором кумулятивных минералов.

кумулаты оливина (ol) и оливина + хромита (crsp) или кумулятивные 
оливиниты и дуниты. оливин (fo 78–84 %) формирует кристаллы идеаль-
ной огранки или резорбированные зерна, окаймленные посткумулятив-
ным ромбическим пироксеном. (en—78–82 %, Wo—3–4 %, fs—14–16 %). 
микрозернистый хромит обычно рассеян и концентрируется в пироксене 
либо в плагиоклазе. интеркумулятивный авгит, авгит-диопсид (en—45–
55 %, Wo—31 46 %, fs—7 13 %) и плагиоклаз — Pl (an-60-70%) в незначи-
тельных количествах находятся почти во всех породах группы в виде суб-
пойкилитовых интерстиционных зерен. в некоторых породах отмечается 
биотит. 

оливин + ортопироксен (opx) + хромитовые кумулаты или кумуля-
тивные гарцбургиты с сильно колеблющимся соотношением породообра-
зующих минералов. ортопироксен (en-78–82 %, Wo-3–5 %, fs-14–16 %) 
встречается в форме ойкокристаллов с включениями оливина (fo 80–83) 
и хромита. также наблюдается посткумулятивный авгит-диопсид (en-49–
53 %, Wo-38–41 %, fs-8–10 %) и плагиоклаз (an-42–68 %).

opx кумулаты составляют ортопироксениты. оливин встречается здесь 
спорадически, как второстепенный минерал, включенный в ойкокристал-
лы ромбического пироксена (en-80–82 %, Wo-3–3,5 %, fs-14–17 %). также 
наблюдается посткумулятивный авгит и плагиоклаз.

opx+Pl±ol кумулаты — нориты и оливиновые нориты с варьирую-
щим отношением породообразующих минералов и размером кристаллов. 
в некоторых породах встречаются пойкилитовые идиоморфные и суби-
диоморфные зерна пироксена с мелкими включениями плагиоклаза (an 
53–78 %). состав opx: en– 68–80 %, Wo- 1–4 %, fs- 15–29 %. Плагиоклаз 
обычно пятнисто зональный (an 76–66 %). Зерна оливина резорбированы 
и/или окаймлены пироксеном. отмечен посткумулятивный авгит (en- 41–
48 %, Wo-39–47 %, fs- 9–14 %) в виде пойкилитовых или интерстициаль-
ных зерен. на контакте с одним из тел микрозернистых пород в норитах 
отмечались зерна ромбического пироксена в кайме инвертированного пи-
жонита.

opx+cpx+Pl+ol кумулаты или кумулятивные габбро-нориты и оливи-
новые габбро- нориты с варьирующими соотношениями и размерами кри-
сталлов породообразующих минералов. состав пироксенов: opx — en-67–
73 %, Wo-3–5 %, fs-23–30 %; cpx — en-43–48 %, Wo-38–46 %, fs-10–18 %. 
Плагиоклаз обычно пятнисто зональный.

Pl кумулаты формируют кумулятивные анортозиты. интеркумулятив-
ные пироксены встречаются в виде интерстиционных зерен. очевидна 
строгая оптическая и химическая зональность плагиоклаза. состав пери-
ферийных окаймляющих зон: an 55–60 %, а ядра an 65–70 %.

кумулятивная природа пород расслоенной серии позволяет оценить по-
рядок кристаллизации: ol + crt → ol + crt + opx → -ol + opx + Pl → opx + Pl 
+ cpx → Pl + (-ol) + opx → opx + Pl → opx + cpx + Pl + (-ol) → opx + cpx + 
Pl. оливин-содержащие кумулаты в базитовой части разреза, как правило, 
перекрывают депрессионные структуры, похожие на «potholes».

Ассоциации вторичных минералов. кристаллизация наложенных (вто-
ричных) минеральных ассоциаций может быть связана с особенностями 
формирования интрузива на магматической стадии, с автометамофичеки-
ми процессами или с более поздними постмагматическими тектоно-тер-
мальными событиями. в ряде случаев кристаллизацию ряда наложенных 
ассоциаций минералов мы с большой долей уверенности связываем: (а) 
с процессами рудообразования и (б) с влиянием на вмещающие породы 
внедряющейся в магматическую камеру свежей порции магмы (дополни-
тельной фазы внедрения), в результате которой были сформированы сил-
лы микрозернистых пород.

(а). все процессы, связанные с рудообразованием в интрузиве, сопро-
вождались кристаллизацией вторичных минеральных ассоциаций при 
участии обогащенного хлором флюида. об этом свидетельствует высокое 
содержание этого химического элемента в гидроксил-содержащих мине-
ралах, находящихся в сростках с рудными минералами. в них содержание 
хлора достигает в клиноцоизите — 0,20 вес. %, в хлорите — 0,20 вес. %, в ска-
полите — 2,25 вес. %, в биотите — 0,60 вес. %, в роговой обманке — 3,8 вес. %,  
в апатитах — 6,0 вес. %. в этом смысле все типы оруденения в интрузиве не 
отличаются друг от друга.

Петрографические исследования позволили выделить характерные вто-
ричные минеральные ассоциации. 

в породах со стратиформным типом оруденения ореолы вокруг капле-
видных включений сульфидов сложены главным образом амфиболами  
с повышенным содержанием хлора (до 3,8 вес. %) и менее распространен-
ными клиноцоизитом, кварцем, хлоритом, редко присутствует гранат. ак-
цессорные минералы представлены апатитом, цирконом и бадделеитом.

в рудных жилах и шлирах габбро-норитов и плагиопироксенитов из 
микрозернистых образований участка «надежда» (породы жильной фации 
из тела микрозернистых пород, участвующего в строении депрессионной 
структуры) вторичные минералы формируют ассоциации tc+ant+act, 
hbl±Grt+Plизм, czo+ep+chl+ab+Qtz и экзотическую для интрузива 
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 ассоциацию — st+Grt+al2sio5, в ряде образцов был обнаружен корунд. 
идентифицировать al2sio5 из-за очень маленьких размеров зерен не уда-
лось. Эти минералы формируют срастания с сульфидами, магнетитом, 
ильменитом и минералами платины. 

во вмещающих породах экзоконтакта с микрогабброидами этого участ-
ка вторичные минеральные ассоциации представлены безгранатовыми 
вторичными ассоциациями: tlc + ant ±act; act + czo ±ep + chl + Plизм (до 
ab) ±scap ±Qtz ±hbl ±bt ±mus; Pre± Pmp ±Qtz ±chl±carb.

на участке «чиж» в линзах плагиопироксенитов с сульфидной вкра-
пленностью, залегающих по периметру тел микрозернистых пород среди 
вмещающих лейкократовых норитов, помимо гранат-амфибол-содержа-
щих минеральных ассоциаций (т. н. 301, 303, рис. 179, б), была обнаружена 
экзотическая для интрузива ассоциация граната, ставролита, мусковита  
и al2sio5. идентифицировать al2sio5 из-за очень маленьких размеров зе-
рен, как и в других случаях, не удалось.

(б). тот же набор вторичных минералов характерен для экзоконтактовых 
пород, окружающих силлы микрозернистых образований (например, участ-
ки «лысый череп», «чиж»). исключением является присутствие вторич-
ных гранат-содержащих минеральных ассоциаций (hbl+Gr+Pl(II)±Qtz) 
в норитах, подстилающих и обрамляющих значительные по размеру тела 
микрозернистых пород, а также в норитах расслоенной серии «насыщен-
ных» более мелкими по размеру линзами микрогабброидов. из имеющихся 
наблюдений можно утверждать, что гранат-содержащая ассоциация полу-
чила широкое распространение именно в зонах  силлов и линз микрозер-
нистых габброидов.

Ассоциации рудных минералов. для всех трех типов оруденения с ЭПг 
минерализацией характерны преобладающая первичная Po+Pn+cp и вто-
ричная Py+Viol+brn сульфидные ассоциации. однако существует ряд осо-
бенностей, позволяющих рассматривать каждый тип минерализации как 
самостоятельное явление. кроме очевидного различия в количестве суль-
фидов и платиноидов, первое, на что следует обратить внимание — это ха-
рактер локализации сульфидов и соотношение с другими рудными и сили-
катными минералами, и второе — присутствие индикаторных минералов 
силикатов и сульфидов, имеющих определенные условия кристаллизации. 
Платиноиды, как и сульфиды, пространственно и генетически связаны  
с вторичными минералами наложенных ассоциаций и чаще всего приуро-
чены к контактам вторичных силикатов с сульфидами (рис. 181). 

в породах со стратиформным типом оруденения встречаются образова-
ния каплевидной формы (рис. 181, а, б), вокруг которых часто наблюдаются 
каймы, состоящие из рассеянных мелких зерен cp (чаще) или Pn. в породах 

рис. 181. особенности кристаллизации рудных минералов. рЭм-изображение 
стратиформного рудного тела:

а, б — каплевидные и рассеянно вкрапленные рудные образования в габбро-норитах 
(обр. 1208, 1211). вокруг «капли» (рис. 181, б), сложенной сульфидами, отчетливо на-
блюдается ореол, сложенный вторичными минералами силикатов в сростках с мелкими 
зернами сульфидов; в — зерно мончеита в срастании с сульфидами и хлоритом (фраг-

мент рис. 181, б)
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с этим типом оруденения наблюдались агрегаты халькопирита и кубанита 
со структурами распада твердого раствора, представленные пластинчаты-
ми срастаниями. в ассоциации с этими минералами иногда отмечаются 
пентландит и галенит, формирующий сростки с сульфидами и вторичными 
силикатными минералами — кварцем, амфиболом, или слагающий тонкие 
прожилки в сульфидах. обнаруженные минералы группы платины пред-
ставлены мончеитом, сперрилитом, котульскитом. они локализуются как 
в ореолах вокруг каплевидных сростков cu-fe-ni-сульфидов, так и в самих 
сульфидах в виде включений (рис. 181, в). 

Формирование жильного типа оруденения связано главным образом  
с позднемагматической стадией кристаллизации остаточных расплавов  
и отражает два сопряженных процесса: кристаллизацию сульфидной жид-
кости или раствора/расплава и взаимодействие флюидной фазы, обо-
гащенной серой с пироксенами. жильный тип оруденения характеризу-
ется тремя рудными ассоциациями: первичными Po+Pn+cp (типовая)  
и Pn(>ni)+cp и вторичной mill+brn±cc+Pn(>>ni)+cp+(магнетит). они 
образуют скопления и часто имеют в плане форму, которая контролиру-
ется геометрией интерстиционного пространства между магматическими 
минералами (рис. 180, б). кубанит образует пластинчатой формы сростки 
с халькопиритом (структуры распада твердого раствора) в пирротин-со-
держащих шлировых обособлениях плагиопироксенитов. вкрапленники 
пентландита в различной степени замещены виоларитом, полидимитом  
и миллеритом, рассекаются многочисленными тонкими просечками халь-
копирита. миллерит и полидимит развиты также в виде ветвящихся жилок 
в зернах халькопирита и борнита. в зольбандах некоторых маломощных 
жил плагиопироксенитов мощностью до первых сантиметров преоблада-
ющим минералом оказывается магнетит. 

в изученных рудах среди минералов платиноидов преобладают теллу-
риды, висмутотеллуриды, сульфоарсениды. другие минеральные груп-
пы — сульфиды, стибниды, интерметаллы, плюмбиды, станниды играют 
здесь подчиненную роль. минералы группы платины располагаются в виде 
прерывистых прожилков на границе сульфидов и вторичных амфибола, 
кварца, граната (рис. 182, а, б), по микротрещинам в сульфидах, образуют 
сростки с силикатными минералами вторичных ассоциаций. максималь-
ный размер зерна — 50 мкм, обычно — от 20–30 мкм до первых микрон. 

именно в породах жильной фации отмечены наибольшее разнообразие 
и количество мПг (не менее 40 минералов (Рудашевский и др., 1991)).

Экзоконтактовый тип минерализации в породах участка «надежда» 
представлен ассоциацией первичных сульфидов, которая формирует ин-
терстиционную, ксеноморфно-гнездовую и рассеянную вкрапленность. 

рис. 182. соотношение рудных минералов в породах. участок «надежда», рЭм-
изображение.

а — микрозернистые породы с «обособлением» средне крупнозернистого норита (обр. 
lu 05–12); б — фрагмент рис. 182, а. Звягинцевит-Pd3Pb образует агрегаты зерен иногда 
в срастании с теларгпалитом-(Pd,ag)3te, расположенных в виде прерывистой каймы по 
границе сульфидов и околорудных (амфибол, кварц, гранат) минералов; в — сростки 
рудных минералов (туламинита, теларгполита и fe-ni-cu-сульфиов) с вторичными 
минералами (хлорсодержащей роговой обманкой и хлоритом). размер агрегата мПг 
в поперечнике порядка 30 микрон (обр. lu 149 d, шлир в породах микрогабброидов); 
г — кайма магнетита вокруг халькопирита (обр. lu 05–40, измененный габбро-норит из 
зоны верхнего экзоконтакта вмещающих пород с телом микрозернистых пород). уча-
сток «лысый череп», рЭм-изображение: д — кайма магнетита вокруг ильменита (Шл. 

lc 05–1 — полностью измененная порода оливинсодержащего габбро)
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ассоциация вторичных сульфидов представлена пиритом, виоларитом, 
халькозином и ковелином. из более редких сульфидов встречаются мель-
чайшие включения галенита в халькопирите, миллерита — в ассоциации 
с халькопиритом и борнитом, а также редкий сульфид co-джайпурит  
в ассоциации вторичных сульфидов. в количественном соотношении халь-
копирит преобладает над Pn и Po, тогда как в породах жильной фации от-
мечается обратная картина. размер зерен рудных минералов не превышает 
0,5–0,8 мм. вторичные рудные минералы — борнит, халькозин, ковелин  
и магнетит часто приурочены к краям зерен первичных сульфидов (рис. 
182, в). магнетит часто выполняет трещины в халькопирите. в халькопири-
те встречаются включения селенистого галенита размером до 2 мкм. 

в породах зоны экзоконтакта участка «лысый череп» в пятнистых гру-
бозернистых анортозитах сульфиды также представлены первичной Po-
Pn-cp и cob (кобальтин) и вторичной PyII, Viol, cov и brn ассоциациями. 
но здесь первичная рудная ассоциация дополняется магнетитом, ильмени-
том и кобальтином (рис. 182, д).

рудная минерализация также отмечена в крупнозернистых пятнистых 
анортозитах, перекрывающих тело микрозернистых пород участка «лы-
сый череп» (рис. 179, участок 3), в породах экзоконтакта с телами микро-
зернистых пород и в ряде других участков. например, в породах южного 
экзоконтакта нижнего тела микрогаббро-норитов (рис. 179, разрез 2–2), 
представленных лейкократовыми троктолитами, содержание Pt+Pd дости-
гает 1,5 г/т. минералы платиновой группы, концентрирующиеся в породах 
зоны экзоконтактов, формируют срастания с fe-ni-cu-cульфидами, чаще 
всего с виоларитом и борнитом, и вторичными минералами силикатов. 
среди минералов платиноидов преобладают теллуриды, висмутотеллури-
ды, сульфоарсениды. 

5.2.3. история формирования микрозернистых пород (метод 
геохимической термометрии)

магмы, сформировавшие тела микрозернистых норитов, характеризу-
ются более высоким содержанием магния, хрома по сравнению со слабо 
дифференцированными и менее магнезиальными телами микрозернистых 
габбро-норитов, с которыми связана более богатая платинометальная ми-
нерализация. в связи с этим встает вопрос об источнике новых магм: были 
ли они дифференциатами порций магм главного внедрения или являются 
«самостоятельными» новыми магмами?

близкое к симметричному распределение cr и ni вдоль профилей через 
тела микрозернистых пород с повышением концентрации этих элементов 

в краевых частях разрезов свидетельствует о направленной кристаллиза-
ции магмы этих тел от краев к центру, протекавшей в условиях закрытой 
системы. Это позволило оценить химический состав этих магм. 

состав магмы, сформировавшей микрозернистые породы участка «на-
дежда» (тело микрозенристых слабо дифференцированных норитов — габ-
бро-норитов), определен по 24 химическим анализам (методика расчета 
приведена в (Семенов и др., 1997)): (всё в вес. %) sio2 — 51,88, tio2 — 0,17, al2o3 

— 16,74, feo — 5,35, mno — 0,14, mgo — 11,20, cao — 13,33, na2o — 1,06, 
K2o — 0,09, P2o5 — 0,03. средневзвешенный состав пород участка «лысый 
череп» (тело дифференцированных микрозернистых норитов), определен 
по 32 химическим анализам: (вес. %) sio2 — 50,97, tio2 — 0,10, al2o3 — 15,75, 
feo — 6,81, mno — 0,14, mgo — 12,32, cao — 12,20, na2o — 1,54, K2o — 
0,13, P2o5 — 0,04. высокое содержание cr (300 и 800 г/т соответственно) 
свидетельствует о примитивном составе магм. в то же время имеющиеся 
различия, особенно по содержанию хрома, навели на мысль, что они могут 
являться продуктами дифференциации одной магмы. При этом микрозер-
нистые габброиды участка «надежда» являются продуктом, сформирован-
ным за счет дифференциата, а магма, сформировавшая тело микрозерни-
стых пород «лысый череп», является остаточной. для подтверждения этой 
гипотезы использовался метод геохимической термометрии м. Френкеля 
(Френкель, 1995), который состоит в построении траекторий равновесной 
кристаллизации пары расплавов. метод основан на предположении, что 
если различные по составу породы когда-либо находились в термодинами-
ческом равновесии с одним и тем же интрекумулятивным расплавом, то 
при моделировании их равновесной кристаллизации обязательно выявит-
ся значение P-t параметров, при которых составы остаточных расплавов 
этих пород будут идентичны, а кривые равновесной кристаллизации пере-
секутся. численное моделирование проводилось с помощью программно-
го комплекса комагмат. наиболее благоприятный результат получается 
тогда, когда расчетные траектории эволюции остаточного расплава обра-
зуют четкое пересечение, что дает возможность надежной аппроксимации 
содержаний главных компонентов в исходном расплаве — с погрешностью 
±0,5–1 вес. %. неопределенности оценки температуры магмы составляют 
при этом 5–10 °с. 

расчеты проводились в диапазоне давлений от 1,5 кбар до 10 кбар. верх-
нее значение диапазона учитывает оценки давления внедрения магм  — 
давление напора (Шкодзинский, 1985), сформировавших расслоенные 
интрузии олангской группы (Зильберштейн и др., 1999). нижний предел 
диапазона соответствует минимальным значениям давления, полученным 
для газово-жидких включений из метасоматического кварца (Семенов и др., 
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1994). точки пересечения траекторий кристаллизации магм обоих микро-
зернистых тел фиксируются при давлении ниже 4,5 кбар (рис. 183). усло-
вия формирования расслоенности в микрозернистом теле участка «лысый 
череп» были рассмотрены при P = 1,5 кбар. из рисунка видно, что слои-
стость формировалась при температуре около 1200–1210 °с. условия фор-
мирования слоистости должны быть ниже температуры разделения магм 
~1220 °c (рис. 183), сформировавших микрозернистые тела.

таким образом, результаты моделирования не противоречат оценкам 
температур разделения магмы. отсюда следует, что (1) именно дифферен-
циацией можно объяснить отсутствие минерализованных крупнозерни-
стых жил и обособлений в теле микрозернистых пород участка лысый че-
реп, предположительно из-за того, что полезные компоненты в основном 
отделились вместе с дифференциатами, занимающими наиболее высокое 

положение в вертикальном разрезе интрузива; (2) магмы, сформировав-
шие тела микрозернистых пород, имеют единый источник, а кристаллиза-
ция магмы, скорее всего, протекала при давлении ниже 4,5 кбар в процессе 
внедрения в магматическую камеру интрузива. 

5.2.4. Условия кристаллизации наложенных силикатных минеральных 
ассоциаций из рудных тел

обращает внимание, что все минералы рассмотренных fe-ni-cu-
сульфидных и платинометальных ассоциаций во всех типах месторождений 
имеют тесные взаимоотношения (сростки, прорастания) с наложенными 
вторичными силикатными минералами, сформированными в широком 
интервале температур. амфиболы, минералы группы эпидота, хлориты, 
кварц являются общими для рудных ассоциаций из разных рудных тел.  
в то же время вторичные минеральные ассоциации в каждом случае имеют 
свои особенности. 

в стратиформном рудном теле в ассоциации с сульфидами присутству-
ют кварц, амфиболы, хлорит, клиноцоизит. в единичном случае был за-
фиксирован марганцовистый гранат. сростки сульфидов с первичными 
магматическими минералами не зафиксированы.

в шлирах и жилах рудных габбро-норитов и плагиопироксенитов участ-
ка «надежда» установлен процесс замещения магматических ассоциаций ми-
нералов в жильных образованиях. По этим данным процесс преобразования 
пород имел автометаморфический характер и протекал в условиях закрытой си-
стемы. Этот вывод подтверждают, например, резкие контакты пород жильной фа-
ции с вмещающими микрозернистыми габбро-норитами, которые не осложнены 
вторичными изменениями. 

Формирование наложенных минеральных ассоциаций представляется 
двухстадийным процессом:

1. кристаллизация Grt-hbl-Pl-sulf-мПг± Qtz ассоциации, судя по лока-
лизации в участках между магматическими минералами (рис. 184, а, б, табл. 52), 
предполагает ее формирование из остаточного расплава / гидротермального 
раствора, обогащенного сульфидной составляющей, «собранного» в про-
цессе быстрой кристаллизации из магмы дополнительного внедрения,  
 отражает позднемагматический (до автометаморфического) этап форми-
рования пород жильной фации. Этот процесс кристаллизации мог проте-
кать по схеме: раствор ± (взаимодействие с Opx и Pl)↔HblCl +Plмет +Grt ± Qtz 
+ Sulf + МПГ. 

хлор фиксируется в роговой обманке. его содержание в растворе по 
мере кристаллизации уменьшалось. об этом свидетельствует высокое  

рис. 183. данные геохимической термометрии (а, б). моделирование для средневзвешенных 
составов тел микрозернистых пород участков «надежда» и «лысый череп»: 

(а) р=10 кбар, (б) р = 4,5 кбар, (в) моделирование для пород расслоенной серии тела 
микрозернистых пород участка «лысый череп» (образец 617: sio2-51,50 вес. %, tio2-
0,17, al2o3-11,70, feo-7,32, mno-0,20, mgo-17,93, cao-8,13, na2o-1,04, K2o-0,16, 
P2o5-0,03, П.П.П.-0,83, fe2o3-8,14 — железо суммировано и пересчитано; образец 
617/1: sio2-52,30, tio2-0,12, al2o3-16,55, feo-3,14, mno-0,15, mgo-10,81, cao-13,41, 
na2o-1,54, K2o-0,05, P2o5-0,03, П.П.П.-0,39, fe2o3-5,91 — железо суммировано и пере-
считано): р = 1,5 кбар. (г, д, е) моделирование для пород жильной фации и вмещаю-
щих их микрозернистых пород (участок «надежда», табл. 5, обр. 5–24): (г) р~10 кбар,  

(д) р = 4,5 кбар, (е) р = 1,5 кбар
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содержание этого элемента в высокотемпературных (высокое содержание 
al2o3) роговых обманках и почти полное отсутствие в анионной группе ро-
говых обманок с низким содержанием al2o3 (рис. 185). 

2. автометаморфический этап сопровождался формированием tlc–
ant±act+sulf+мПг и act-czo–ep–chl–Plизм±Qtz+sulf +мПг ассоциаций. 

с наличием «избыточной» серы в флюиде, появление которой связано 
с израсходованием «сульфидного железа», мы связываем формирование 
сульфидной ассоциации с тальком, замещающей орх: 2hs-(v) + 4оh- + 
6h+ + 10(fe0,2,mg1,8)2si2o6,0 → 2fes + 6mg3si4o10(oh)2. 

 кристаллизация ставролит-содержащей минеральной ассоциации, ас-
социации эпидот -клиноцоизита с роговой обманкой и хлоритом могло 
протекать под влиянием хлор-содержащего флюида: 

1) Px + Pl+ h+ ± cl- + oh- -> hblcl + Pl>na ± Grt + al2sio5 + st. хлор фик-
сируется в анионной группе амфибола;

2) Plмагм + hbl1 + h+ + oh- > ep(czo) + Plизм + hbl2 + Qtz; 
3) ep + cchl + alb + ca2+ + h+ + oh- > Zo + daf + akt + na+.
в реакции (2) формировался более кислый плагиоклаз (вплоть до аль-

бита) и амфибол, в котором отмечается минимальное количество хлора. 
химический состав хлоритов изменяется от высокомагнезиальных (шери-
данит, cchl) до железистых (дафнит, daf) разновидностей. Формирование 
всех этих ассоциаций сопровождалось процессом рудоотложения, о чем 
свидетельствует взаимное прорастание сульфидных и вторичных силикат-
ных минералов. 

в породах зоны экзоконтакта с микрозернистыми габброидами участ-
ка «надежда» и в перекрывающих микрозернистые породы пятнистых 

рис. 184. особенности кристаллизации гранат-содержащих ассоциаций.
участок «надежда», рЭм-изображение: а, б — обособления граната в интерстициях 
между первичными зернами плагиоклаза в сростках с амфиболами, сульфидами (халь-
копиритом и пентландитом), кварцем и платиноидами (мПг) в рудных габбро-норитах 
(табл. 52, обр lu 05–16, 05–39). участок «лысый череп», рЭм-изображение: в — кри-
сталлы граната и роговой обманки на контакте между ромбическим пироксеном и пла-
гиоклазом (обр. lu616, точки соответствуют хим. анализам в табл. 53). участок «чиж», 
рЭм-изображение: г — «корона» вокруг сульфидов (сростки пирита и пентландита) 
сложена зернами граната (обр. lu 303, норит зоны контакта вмещающих пород с ми-
крозернистым телом, участок «чиж», т. н — 5–6-сульфиды, 12, 13, 20–25-зерна граната, 
табл. 53). Зона норитов II, рЭм-изображение: д — идиоморфные кристаллы граната  

в трещинах, выполненные роговой обманкой (обр. 00–108, лейкократовый норит)
рис. 185. содержание хлора в роговой обманке в зависимости от содержания al2o3
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 анортозитах участка «лысый череп» также происходило формирование 
tlc-ant и hbl-bt-Plизм ассоциаций. высокое содержание хлора в анионных 
группах высокоглиноземистых роговых обманок присутствие этого эле-
мента в биотите свидетельствует о насыщенности гидротермального рас-
твора хлором. Поэтому формирования роговых обманок и биотита схема-
тично можно записать в виде системы реакций:

Plмагм+ fe++ + mg++ + si++++ + K+ + h+ + оh- + cl- > btcl + hblcl + Pl<na 
(до анортита)

или opx (cpx) + K+ + na+ + ca++ + al+++ + si++++ + h+ + оh- + cl- > btcl 
+ hblcl + Pl>na.

наибольшее распространение в породах экзоконтакта получила вто-
ричная минеральная ассоциация chl + ep(czo) + amph + Plкисл ± Qtz ± 
scap ± ms. 

гранат-содержащие минеральные ассоциации из пород, вмещающих 
силлы и малых размеров линзы микрозернистых габброидов, формиру-
ются по схеме, отличающейся от схемы формирования гранатовых ассо-
циаций из пород жильной фации: (1) гранат развивается по плагиоклазу 
и трещинам в нем совместно с амфиболами, (2) на границе зерен плагио-
клаза и ромбического пироксена совместно с роговой обманкой  образует 
коронарные структуры вокруг пироксенов и агрегатов сульфидных мине-
ралов (рис. 184, в, г, д, табл. 53). очевидно, что этот процесс шел как при 
взаимодействии плагиоклаза с флюидом с привносом железа и магния, так 
и при реакции между плагиоклазом и пироксеном по схемам: 

Pl1+mgo+feo+mno+oh- >Grt+hbl+Pl2 или Pl1+opx1+oh- > 
Grt+hbl+Pl2+opx<mg. 

ставролит-содержащая ассоциация с al2sio5 и мусковитом, обнаружен-
ная в этих породах (обр. 303, рис. 179, б), вполне вероятно сформирована 
при разложении плагиоклаза, но при недостатке в гидротермальном рас-
творе магния и железа. в зоне, подстилающей депрессионные структуры 
ниже несогласия (рис. 179, б), типовая наложенная ассоциация силикатных 
минералов представлена: hbl+bt+czo-ep+alb+chl+scap +carb. 

5.2.5. термобарометрия

для оценки условий кристаллизации методом tWeeQu (Berman, 1991; 
Berman, Aranovich, 1996; Aranovich, Berman, 1996), а соответственно, и руд-
ных минералов, находящихся в тесных срастаниях с вторичными силикат-
ными минералами, исследовались ассоциации Grt-hbl-Pl, Grt-hbl-Pl-Qtz, 
а с помощью ставролит-гранатового термобарометра (st-Grt термобаро-
метр (Федькин, 1975)) изучалась ассоциация st+Grt+al2sio5 (табл. 52, 53).

метод tWeeQu основан на использовании одновременного расчета 
линий моновариантного равновесия между конечными членами твердых 
растворов минералов. графически пересечение всех линий равновесия 
в одной точке, исходя из принципов термодинамики, должно равняться 
нулю алгебраической суммы химических потенциалов выбранной системы 
компонентов. следовательно, в соответствии с принципом ле-Шателье, 
при полученных t и P выбранная система находится в условиях химиче-
ского (катионного) равновесия.

данные термобарометрии для пород жильной фации (участок «надежда»).
методом tWeeQu для образца породы жильной фации (табл. 52) из 

центральной части тела микрозернистых габбро-норитов были получены 

рис. 186. Пример результатов оценки параметров формирования гранат-содержащих 
ассоциаций из пород жильной фации и пород зоны экзоконтакта с микрозернистыми 

породами методом tWeeQu (табл. 54): а — результаты моделирования для минеральных 
ассоциаций из пород жильной фации: (1), (2) — расчеты проводились с использованием 

данных (Barkov et. al., 1999); б — результаты моделирования для минеральных 
ассоциаций из пород жильной фации (обр. lu 05–39). точки соответствуют химическим 

анализам в табл. 55); в — результаты моделирования для минеральных ассоциаций из 
пород зоны экзоконтакта силлов микрогабброидов (обр. lu 689). Приведено 19 реакций, 

составляющих пучки (из них четыре реакции независимые)
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следующие значения: (1) р~11–12 кбар, т~820 °с и (2) р~5–7 кбар, т~600–
650 °с (использовались анализы минералов (Barkov et al., 1999)). для об-
разца 05–39, взятого вблизи верхней границы тела микрозернистых пород, 
было получено: (3) P~14,0 кбар, t~860–900 °с и (4) P~11,0–12,0 кбар, t~800 

°с (обособление средне-крупнозернистых рудных норитов). на рис. 186, а, 
б приведены результаты некоторых измерений. отметим: 1 — относительно 
низкие температуры и давления (анализы минералов (Barkov et al., 1999)) 
отвечают условиям кристаллизации ставролит-содержащей ассоциации;  
2 — гранат (обр. 05–39) обладает зональным строением — в нем централь-
ная часть зерна характеризуется более низким содержанием магния и бо-
лее высоким содержанием марганца. удовлетворяющие условиям данные 
были получены для состава граната из его краевой части, непосредственно 
контактирующей с роговой обманкой.

Проведенные с помощью ставролит-гранатового термобарометра рас-
четы показали, что в породах жильной фации для некоторых пар st-Grt 
р = 5,3–5,6 кбар и т~600 °с. Эти данные совпадают с оценками давлений и 
температур, определенными а. барковым (Barkov et al., 1999). 

данные термобарометрии для пород экзоконтактов с силлами микро-
зернистых пород. для ассоциаций с гранатом и роговой обманкой мето-
дом tWeeQu получено три группы температур и давлений: 1) р≈3,0–4,5 
кбар, т ≈500–650 °с, 2) р≈6,0–9,0 кбар, т≈650–700 °с, 3) р≈10,0–13,0 кбар, 
т≈700–800 °с (табл. 53, обр. 689, рис. 186, в). 

ставролит-гранатовый термобарометр. наличие в st + al2sio5 + Gr + 
ms ± Qu мусковита указывает на температуру формирования этой ассо-
циации как минимум ниже 650 °с (участок «чиж», обр. 303, зона контакта  
с силлом микрозернистых пород (Семенов и др., 2008)). Проведенные нами 
расчеты показали, что условия формирования этой ассоциации минералов 
могли протекать при р~4,5 кбар, т~550 °с.

расчеты равновесий для минеральной ассоциации 
czo+tr+chl+Qtz±bt±ms произведены с помощью программы Geocalc 
(Berman et al., 1987). ее формирование возможно при т = 350–450 °с. ниж-
ний предел давлений соответствует 1,5–2,0 кбар. близкая по значению ве-
личина давления 1,4–2,5 кбар была получена при изучении углекислотных, 
газово-жидких и водно-солевых включений в магматическом кварце (Се-
менов и др., 1994).

газово-жидкие микровключения в кварце из измененных пород пред-
ставлены индивидами, заполненными только жидкостью, водно-солевыми 
с газовым пузырьком, углеводородными и углекислотными включениями. 

максимальная th (температура гомогенизации) газово-жидких включе-
ний — 370 °c (включения с содержанием газа порядка 40 %). другая группа 

включений имеет th = 290 °c (с содержанием газа 30–35 %). th = 230 °c 
получено для включений с низким содержанием газа.

Углекислотные включения статистически соотносятся с группой вклю-
чений с th = 290 °c. изохора для co2-включений в кварце из кварцевых 
жил и кварце из габбро-пегматитов (плотность 0,66–0,87 г/см3) показали 
давления — 1,4–2,5 кбар при 200 < t < 400 °c соответственно. с другой сто-
роны, при нагревании водно-солевых включений при th = 230 °c — гомоге-
низация газа и жидкости, а при 360 °c растворялся кристалл соли. разность 
температур составляет 130 °c, что позволило воспользоваться оценочными 
экспериментальными кривыми (Леммлейн, Клевцов, 1956) для определе-
ния давления флюидной фазы на поздней стадии минералообразования. 
оценка давления составила 1,5 кбар.

5.2.6. моделирование постмагматических процессов

нами установлено, что главный этап формирования руд в породах экзо-
контакта с телами микрозернистых габбро-норитов связан с постмагмати-
ческой стадией остывания интрузива: fe-ni-cu-сульфиды и платиноиды 
ассоциируют с вторичными минералами: амфиболами, клиноцоизитом, 
скаполитом, пренитом и др., находясь с ними в тесном срастании. Это 
дало возможность оценить условия их формирования в координатах р-т.  
в то же время, судя по высокой степени изменения пород, процесс их фор-
мирования протекал в условиях высокой флюидонасыщенности. Поэтому 
оценка механизмов, контролирующих формирование флюидного потока  
и приводящих его в движение, может служить дополнительным доказа-
тельством метасоматической природы наложенных процессов и, в част-
ности, оруденения. для этой цели использовалась программа GbfloW 
(Гричук, 2000), предназначенная для моделирования гидротермально-ме-
тасоматических процессов методом проточного реактора. Эта программа 
включает процедуру определения качественного состава флюида, равно-
весного с выбранным источником (субстратом), где исходный состав со-
левого раствора (1 моль [K, na]cl), уравновешенный c породой источника  
в реакторе с W/r = 1 (отношение вода — порода; величина, характерная 
для метаморфических процессов), взаимодействует с неравновесным эдук-
том при постоянных р и т, отличающихся от р-т условий получения флюи-
да. в декомпрессионной модели давление устанавливалось ниже давления 
отделения раствора из источника. в термоградиентной системе моделиро-
вание проводилось при температурах более низких, чем температуры от-
деления от источника первоначального раствора. После прохождения рас-
твора через реакторы, новообразованные модельные минеральные фазы 
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и соотношения определенных компонентов сравнивались с природными 
образцами. данные, наиболее близко отвечающие природным наблюдени-
ям, расценивались как результат, который давал основания определить ис-
точник и оценить направленность процессов.

было предположено, что в качестве источника флюида (субстрата) мог-
ли быть как порции магм дополнительного внедрения, так и первичная 
магма (Семенов, 2012), незначительно отличающиеся друг от друга по со-
ставу (Glebovitsky et al., 2001). в качестве исходных пород (эдукта), подверг-
шихся воздействию флюида (гидротермальным процессам), использова-
лись лейкократовые нориты, габбро-нориты и анортозиты.

результаты моделирования (Семенов и др., 2008; Семенов, 2012) привели  
к выводу, что среди конкурирующих процессов (декомпрессия и остыва-
ние) декомпрессия играла ведущую роль в формировании наиболее рас-
пространенных вторичных минеральных ассоциаций: (1) сzo-an10-chl-
tr(act) и (2) amph(act, hbl)-bt-Plизм (до ab)±Qtz. ассоциация минералов 
(1) оказалась устойчивой при интенсивном флюидопотоке (вплоть до W/
r~103) и реализовалась в декомпрессионной модели при т~450 °с, при 
этом с наращиванием флюидопотока наиболее четко проявились про-
цессы na-метасоматоза; тогда как при температурах ≥450 °с и величине 
W/r~102 реализовался калиевый метасоматоз с характерной ассоциаци-
ей (2). уменьшение давления при изотермических условиях приводило 
к увеличению растворимости металлов и их миграции в предполагаемые 
зоны разуплотнения. модель охлаждения, ведущая сначала к обогащению 
пород калием, а затем к полному его выщелачиванию, реализовывалась 
значительно реже, что выражалось в появлении парагенезиса Qtz-ms-chl-
act-czo, а в конечном счете — Qtz-chl жил. таким образом, изменение 
р-т в процессе остывания интрузива приводило не только к изменению 
направленности метасоматических процессов, но и к наложению различ-
ных ассоциаций минералов (процесс телескопирования): а) amph(+act)-
bt+chl1+Qtz — ранняя, б) Qtz-czo-chl2-ab-ms — более поздняя. 

5.2.7. механизмы формирования рудной минерализации

стратиформное оруденение. Признаком магматического (ликвационно-
го) происхождения оруденения служат каплевидные образования сульфи-
дов. кроме того, сульфиды халькопирит-пентландит-пирротиновой ассо-
циации, по-видимому, фиксируют распад твердых растворов (mss и/или 
iss), что также предполагает их магматическое происхождение. Зафикси-
рованные твердофазовые структуры распада с формированием кубанита  
и халькопирита возможны при охлаждении mss (моносульфидный твердый 

раствор) или iss (промежуточный твердый раствор), а разнообразие суль-
фидных минералов в ассоциациях зависит от состава этого твердого рас-
твора. в ассоциациях сульфидов преобладает пирротин, что предполагает 
распад mss, в котором fe преобладал над cu и ni. ассоциация сульфидов  
с кубанитом зафиксирована и в участке «чиж» в меланократовых нори-
тах  — гарцбургитах. следует отметить, что характерной чертой для этого 
типа оруденения являются включения мПг в минералах сульфидов: пир-
ротине, пентландите и халькопирите.

породы жильной фации, обогащенные полезными компонентами, сфор-
мировались из остаточного расплава, отделившегося от магмы дополни-
тельной фазы внедрения при ее кристаллизации. об этом свидетельствуют 
данные, полученные методом геохимической термометрии. так как кри-
сталлизация пород обособлений и жил протекала в условиях закрытой 
системы, формирование наложенных минеральных ассоциаций не могло 
повлиять на первичный химический состав пород. расчеты проводились 
в диапазоне давлений до 10 кбар. Приемлемые результаты расчетов полу-
чены для интервала давлений 2,5–4,5 кбар (рис. 183, табл. 54). 

породы зон экзоконтактов имеют свои особенности формирования. 
Предлагается рассмотреть следующие вопросы: что происходит в магма-
тической камере при внедрении, кристаллизации новой порции магмы  
и дальнейшем ее остывании?

влияние внедрения новой порции магмы на перераспределение хими-
ческих компонентов. 

как было установлено для интрузий олангской группы, куда входит  
и интрузив луккулайсваара, давление P0 магм при формировании магма-
тической камеры составляло не менее 7–10 кбар (Берковский и др., 1999). 
оценка давления при внедрении магмы проводилась по значению стресса 
во вмещающих породах с помощью изучения координатных зависимостей 
гравитационных аномалий. 

искомое значение давления магмы при внедрении представлялось  
в виде: P0 = Pl + s, где Pl-значения литостатического давления вмещающих 
пород, а s — одноосное напряжение сжатия нормальное к поверхности 
контакта магматической камеры с вмещающими породами. оценка вели-
чины стресса s проводилась из анализа гравитационного поля в окрест-
ности интрузивов. в приближении упругой деформации такое изменение 
плотности вмещающих пород позволило оценить добавочное (относитель-
но литостатического) давление, испытанное вмещающими породами под 
влиянием внедренной магмы и равное в окрестности границы с интрузи-
вом стрессу s. Полученные оценки давления магм находятся в соответ-
ствии с петрологическими данными по давлениям при магмообразовании 
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и в первом приближении могут соответствовать условиям магмогенерации 
или давлениям в промежуточных камерах, откуда эта магма внедрялась в 
вышележащие породы (рис. 187). 

если рассматривать составы первичной магмы интрузива луккулайсва-
ара и магм, сформировавших тела микрозернистых пород, то они сравнимы 
с составом бонинитов. только содержание al2o3 несколько выше принятого 
для этой группы пород (табл. 52). так, к породам бонинит-марианитовой 
вулканической серии относит образования с содержанием: mgo ≥ 8 вес. %, 
sio2 ≥  52  %, tio2 ≤ 0,5  %, al2o3 ≤  13  %, cr — 200–1800 г/т, ni — 70–450 
г/т (Голубев, Светов, 2002). а. крауфорд с соавторами (Crawford et al., 1989) 
к бонинитам относят вулканические породы, которые содержат sio2 > 53 
вес. % и имеют mg*[mg/(mg+fe)] > 0,6. кроме того, этот автор выделяет 
группу высокоглиноземистых бонинитов. Поэтому магмы были отнесены 
к бонинитоподобным. Этот вывод имеет принципиальное значение, т. к. 
предполагает не только сходные условия формирования первичной магмы 
и магм дополнительных внедрений, но и сходные условия их внедрения.

таким образом, очевидно, что при новом открытии канала, соединяющего 
источник (где магма находится под давлением Pq) с камерой (где давление — Pl), 
только разность давлений (Pq – P1) > 0 вызывает продвижение второй порции 
магмы в магматическую камеру. давление новой порции на границе с камерой 
может быть выражено в виде: Pqґ = Pq(1 – (rm/rc)), где (rm/rc) < 1 (rm, rc — средние 

плотности магматической колонны и вмещающих эту колонну пород). в общем 
случае скорость движения новой магмы v0 ≠ 0 и взаимодействие второй порции 
магмы, представленной вязкой жидкостью, с первой, заполняющей камеру, 
можно рассматривать как гидравлический удар, т. к. P1<Pqґ. с другой стороны, 
если время воздействия новой порции магмы больше времени прохождения де-
формационных волн через магматическую камеру, то эффект будет аналогичен 
воздействию статического пресса. возникающее при этом механическое напря-
жение X на контакте первой и второй порций, абсолютная величина которого 
составляет X ~ dP = Pqґ – Pl, можно считать одноосным и направленным нор-
мально к поверхности контакта. Поэтому, очевидно, что:

1. Первая порция сжимается напряжением X как штампом с соответ-
ствующими механическими эффектами (Зильберштейн и др., 1988).

2. вторая порция подвергается локальному (в окрестности контакта) 
растяжению (разуплотнению), могущему приводить, в частности, к разры-
ву сплошности ее материала и/или последующему повышенному насыще-
нию ее флюидом (Берковский и др., 1999). 

исходя из предположения о неизменности объема V системы (dV = 0), 
данное напряжение X посредством термоупругого эффекта приводит к из-
менению температуры у контакта как первой, так и второй порции. При-
чем первая порция, согласно (Nye, 1987), локально нагревается, а вторая — 
охлаждается.

таким образом, механическое напряжение х приводит, помимо стресс-
индуцированной диффузии в кристаллическом материале камеры (обычно 
слабой), и к термодиффузии, вызванной локальным градиентом темпера-
туры, которая в стационарных условиях и в отсутствие внешних сил урав-
новешивается концентрационной (обычной) диффузией.

Этот эффект возможен, пока существует температурный градиент, вы-
званный гидравлическим ударом. Причем в окрестности контакта, в зави-
симости от свойств химических компонентов (коэффициентов диффузии), 
новая порция магмы обогащается (обедняется) данным компонентом, 
тогда как порция главного внедрения обедняется (обогащается) этим же 
компонентом. Это должно приводить к перераспределению и аномальным 
концентрациям химических компонентов: молекулы с большей массой 
(или более крупные) будут стремиться перейти в более холодные области,  
а молекулы с меньшей массой (или менее крупные) — в более нагретые. 
однако последующие процессы охлаждения и декомпрессии системы мо-
гут затушевать более ранние высокотемпературные процессы. 

неоднородность деформации в интрузии, возникающая при ее остыва-
нии и декомпрессии, и влияние такой неоднородности на распределение 
флюида и рудной минерализации. 

рис. 187. оценка P — t условия магмогенерации на основе изучения субликвидусных 
фазовых соотношений при различных давлениях.

а — для родительского расплава массива луккулайсваара, б — для родительского рас-
плава массива Ципринга (рассчитаны с использованием ортопироксенового геотермо-
барометра), в — для родительского расплава массива Ципринга (рассчитаны с исполь-
зованием пижонитового геотермобарометра), г — для родительского расплава массива 
кивакка. l — расплав, ol — оливин, opx — ортопироксен, Pl — плагиоклаз, cpx — кли-
нопироксен. Пунктирные линии и цифры при них обозначают долю суммы твердых 
фаз (мол. %). Штрих-пунктирными линиями показана экстраполяция фазовых границ 

в область больших давлений
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остывание и декомпрессия интрузивов, не являющихся однородными, 
могут приводить к локальным деформациям, наиболее сильно проявлен-
ным в окрестности границы между слоями или границы тел-включений  
с вмещающим их однородным материалом интрузива.

на примере интрузива луккулайсваара установлено (Зильберштейн  
и др., 1999), что в процессе остывания от t1 (1100 °c — нижний предел тем-
пературы кристаллизации интрузива) до t2 (350–450 °с ) и декомпрессии 
от P1 (> 2 кбар) до P2 (=2 кбар), где (P2, t2) — (P, t) условия кристаллизации 
вторичных минералов, объем тела-включения (Vb) микрозернистых пород 
(состава: 0,25 opx + 0,25 cpx + 0,50 Pl) становится меньше объема (Vc) со-
ответствующей ему полости во вмещающих породах состава (0,20 opx + 0,8 
Pl). разность относительных изменений объема dV/V (деформаций) тела-
включения (b) и полости (c) представима в виде:

dVb/Vb – dVc/Vc = (ab – ac)(t2 – t1) – (bb – bc)(P2 – P1) < 0,
где a и b — соответствующие коэффициенты объемного теплового рас-

ширения и сжимаемости пород тела-включения (b) и вмещающих (c), рас-
считываемые в рамках аддитивной модели по данным (Clark, 1966). Пока-
зано, что в изобарическом случае (P1 = P2) разность уменьшений объемов 
составляет:

(dVb/Vb – dVc/Vc) = (–2,8 ± 0,2) 10-3 
разность (dVb/Vb – dVc/Vc) в упругом приближении позволила оценить 

изменение dP давления в теле-включении, индуцированное его растяже-
нием вмещающими породами:

dP = K(dVb/Vb – dVc/Vc) = K((ab – ac)(t2 – t1) – (bb – bc)(P2 – P1)),
dP = – (2,13 ± 0,15) кбар, 
где K (=0,76 мбар) — модуль объемной упругости тела, оцененный по 

данным (Физические свойства, 1988). такое поведение тела во вмещающей 
среде должно приводить к деформации растяжения в окрестности кон-
такта, которая в случае превышения предела прочности может привести  
к образованию трещин отрыва. все это приводит к разуплотнению и увели-
чению пористости вблизи контакта, к росту флюидонасыщенности и при-
вносу полезных компонентов. именно этот процесс мы наблюдаем в зоне 
экзоконтакта вмещающих пород и тела микрозернистых габбро-норитов.

5.2.8. обсуждение результатов

Приведенные данные о последовательности кристаллизации минера-
лов-кумулатов отражают в первую очередь состав магм, формирующих 
интрузив. выделяются высокомагнезиальные и высококремнистые магмы, 
близкие по своему составу коматиитам (бураковский расслоенный ком-

плекс, интрузия наранкаваара), базальтам марианит-бонинитовой серии  
с низким (менее 0,15 вес. %) содержанием титана (интрузии луккулайсва-
ара, кивакка, мончегорский интрузив, расслоенный комплексы Пеникат 
и Портиваара). другая группа интрузивов сформирована за счет магм то-
леитового состава разной глиноземистости (интрузии Ципринга, Панские  
и Федоровы тундры, интрузии комплекса койлисмаа, интрузия г. гене-
ральской, главного хребта). 

интрузия луккулайсваара, по нашим представлениям, сформирова-
на за счет внедрения магм/магмы бонинитоподобного состава. При этом 
средневзвешенный состав массива луккулайсваара, который мы трактуем 
как состав первичной магмы, и тел, сформированных за счет дополнитель-
ных порций внедрений магм, близки по своему химизму. концентрации 
cr в первичной магме порядка 500 г/т, а в телах микрозернистых пород 300 
и 800 г/т соответственно свидетельствуют о примитивном составе магм, 
сформировавших как интрузив, так и тела микрогабброидов. симметрич-
ное распределение породообразующих элементов, cr и ni вдоль профи-
лей через тела микрозернистых пород, с минимальной их концентрацией  
в осевых частях разрезов, свидетельствует о кристаллизации тел в закрытых 
условиях (Семенов, 2012).

смена кумулатов в вертикальных разрезах интрузивов, кроме того, от-
ражает события, повлиявшие на условия кристаллизации. например, воз-
врат к высокотемпературным кумулятивным ассоциациям (мегациклы, 
мегаритмы и ритмы), формирование хромититовых слоев многими иссле-
дователями трактуется как показатель многофазности интрузивов, процес-
сов смешения проэволюционировавшей и «свежей» магм. Этими же про-
цессами объясняется формирование т. н. критических зон с структурами 
типа «pothole» массива бушвельд, концентрирующими богатую ЭПг мине-
рализацию. для критических горизонтов характерна незакономерная сме-
на кумулятивных ассоциаций (можно назвать ее «кумулятивной кашей»), 
которая объясняется смешением магм разного состава. так формирование 
расслоенной серии нижней и критической зон, включая слои хромитов, 
расслоенного комплекса бушвельд связывается с четырьмя импульсами 
внедрения магм (Tegner, Cawthorn, 2006; Eales, Klerk, 1990; Kruger, 1994). 

встает и другой вопрос: всегда ли возможен процесс смешения магм? 
Примером, где смешение магм (родоначальной и дополнительного вне-
дрения) было маловероятным, является интрузив луккулайсваара. можно 
только предположить, что для смешения необходимо, чтобы массы допол-
нительных магм и родительских магм были сравнимы по объему.

другой задачей исследования являлась оценка роли магматических-
позднемагматических и постмагматических процессов в формировании 
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платинометальной минерализации. в расслоенном интрузиве луккулайс-
ваара выделено три типа минерализации.

стратиформный тип оруденения связывается с процессами ликвации 
(см. каплевидный характер сростков минералов сульфидов, формирова-
ние пирротин-халькопирит-кубанитовой ассоциации — продукта распада 
mss и/или iss ?). известно, что при охлаждении твердых растворов mss и 
iss, выделившихся из расплава в процессе ликвации, происходят процессы 
(Синякова, Косяков, 2009) твердофазового распада, причем разнообразие 
сульфидных минералов в ассоциациях зависит от состава твердого раство-
ра. в ассоциациях сульфидов преобладает пирротин, что предполагает рас-
пад mss.

кроме того, отмечено, что (а) стратиформный тип оруденения про-
странственно приурочен к границам зон норитов и габбро-норитов, (б) 
этот тип оруденения расположен на одном стратиграфическом уровне  
с крупными телами микрозернистых пород, (в) cu-fe-ni-сульфидная  
и ЭПг минерализация фиксируется в меланократовых норитах-бронзити-
тах, меланократовых оливиновых норитах-гарцбургитах и габбро-норитах. 
следует заметить, что возврат к высокотемпературным оливин-содержа-
щим кумулатам в интрузиве луккулайсваара связывается с внедрением но-
вых порций магм.

Здесь можно найти некоторое сходство с таким классическим приме-
ром, каким является расслоенный комплекс стиллуотер, где считается, 
что сильнейшим аргументом против моделей флюидного переноса явля-
ется строгое совпадение максимальных содержаний ЭПг и пиков Pd/Pt 
не только с оливин-содержащими зонами вдоль всего стратиграфическо-
го разреза, но и с оливин-содержащими интервалами в пределах этих зон. 
совпадение пиков Pd и mgo в оливин-содержащей зоне подтверждает за-
ключение, сделанное (Irvin, 1983; Keith, 1982; Raedeke, 1983; Barnes, Naldrett, 
1986), что ЭПг минерализация в ЭПг обогащенных сульфидных горизон-
тах комплекса стиллуотер является продуктом инъекций новых порций 
примитивной магмы.

Породы жильной фации. Флюидная фаза в остаточным расплаве, судя по 
всему, была насыщена несовместимыми компонентами, хлором, серой и 
водой, «собранными» из кристаллизующегося объема магмы дополнитель-
ного внедрения. Представленный ряд ассоциаций сульфидов, в которых 
все более никелистый Pn последовательно ассоциирует с моноклинным 
Po, отвечает низкотемпературному эволюционному ряду кристаллизации 
сульфидных расплавов. Этот факт можно отнести к особенностям форми-
рования оруденения жильного типа, свидетельствующего о длительности 
процесса кристаллизации в закрытых условиях. 

условия кристаллизации наложенных минералов пород жильной фа-
ции, оцененные с помощью геотермобарометров, варьируют в широких 
пределах р ≈ 14,0–5,0 кбар и т ≈ 900–500 °с. как объяснить высокие дав-
ления, полученные для гранат-содержащих ассоциаций из средне-круп-
нозернистых жил и обособлений? ведь по данным геохимической термо-
метрии остаточные расплавы отделялись от кристаллизующейся магмы 
дополнительного внедрения при давлении не выше 1,5–4,5 кбар.

Понятно, что вещество, сформировавшее породы обособлений, — это 
относительно низкотемпературный остаточный расплав, с растворенной 
флюидной фазой, о чем свидетельствует присутствие в породах, кроме 
рудных минералов, широкого спектра гидроксил-содержащих силикатов 
поздних минеральных ассоциаций. Процессы «быстрой» кристаллизации 
(об этом свидетельствует микрозернистая текстура пород, вмещающих 
породы жильной фации) сопровождались сжатием (уменьшением) изо-
лированных объемов обособлений, заполненных остаточным и относи-
тельно низкотемпературным расплавом, насыщенным флюидом, т. е. вы-
сокие давления возникали после отделения вещества пород обособлений 
в момент формирования микрозернистой матрицы. Это возможно, как 
было показано (Зильберштейн и др., 1999), в силу разных коэффициентов 
объемного теплового расширения и сжимаемости остаточного расплава  
и формирующихся вмещающих микрозернистых пород, а по мере кристал-
лизации относительно низкотемпературного вещества собственно обосо-
блений происходила разгрузка: снижение давления до 4,5 кбар и ниже. 

отмечалось, что в микрозернистых телах, залегающих ниже участка 
«надежда», в породах жильной фации рудная минерализация не наблюда-
лась. Это явление объясняется процессом дифференциации. Предполага-
ется, что полезные компоненты отделились вместе с дифференциатом в го-
ловные части «магматической колонны», сформировавшей впоследствии 
микрозернистые тела габброидов, наиболее высокой части разреза интру-
зива луккулайсваара (Семенов, 2012).

Экзоконтактовый тип месторождений. в формировании экзоконтакто-
вого типа месторождений ведущую роль играл водно-хлоридный флюид, 
содержащий серу. хлор удалялся из раствора по мере падения температу-
ры за счет активной кристаллизации высокотемпературных гидроксил-  
и хлор-содержащих силикатов — главным образом высокоглиноземистой 
роговой обманки, а также хлор-содержащего апатита. Это повышало роль 
серы (возможно, комплексов бисульфида — me(hs)2

Z-2, где Z-заряд метал-
ла) в формировании комплексных соединений и способствовало дальней-
шему переносу ЭПг: основной этап рудоотложения приходился на средне-
низкотемпературную стадию преобразования пород, когда основная часть 
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хлора была выведена из раствора. именно поэтому в зоне нижнего и ча-
стично верхнего экзоконтакта фиксируется «разрыв» между аномальными 
содержаниями s, cu, ni, ЭПг и cl (Семенов, 2012).

Эти процессы контролировались декомпрессионным эффектом, возни-
кающим во время остывания на границе сред с разными коэффициентами 
расширения и сжимаемости. оцененная ∆р в связи с уменьшением объема 
тела микрозернистых пород на стадии остывания могла достигать в зоне 
контакта 2,0 кбар (Зильберштейн и др., 1999). Поэтому эффект остывания  
и декомпрессии сопровождался увеличением пористости вблизи контак-
та и играл роль насоса, что приводило к росту флюидонасыщенности, 
привносу полезных компонентов и к полной перекристаллизации магма-
тических пород, формированию ассоциации сульфидов и платиноидов  
с низкотемпературными минералами: с пренитом и пумпелеитом, карбо-
натными минералами, появлению экзотических ассоциаций с турмалином 
и калиевого полевого шпата. результаты моделирования метасоматических 
процессов (Семенов, 2012) также привели к выводу, что среди конкурирую-
щих процессов декомпрессия играла ведущую роль в формировании глав-
ных вторичных минеральных ассоциаций.

однако можно возразить, что эти процессы не отличались от таковых 
при формировании пород жильной фации или стратиформного орудене-
ния, которые также сопровождались кристаллизацией наложенных ми-
неральных ассоциаций при участии обогащенного хлором флюида. осо-
бое значение в этой связи приобретают изотопно-геохимические данные.  
с одной стороны, отсутствие различий в изотопных характеристиках εnd 
для микрозернистых габброидов и пород расслоенной серии указывает 
на их общий источник, т. е. микрозернистые габбро-нориты не являют-
ся продуктом внедрения из источника с другими изотопными характери-
стиками. с другой — приконтактовым вмещающим породам свойственны 
более высокие значения εnd, чем для остальных типов пород (табл. 55). 
Это позволяет предположить, что в их формировании участвовал источ-
ник, изотопный состав которого отличался от источника пород массива  
и микрогаббро-норитов в частности. Полученные результаты в сочетании 
с данными о признаках активной деятельности хлоридного флюида в по-
родах контактовых зон с телами микрозернистых пород, а также с данны-
ми о высокой растворимости nd в флюиде такого состава позволяют пред-
положить, что аномальные значения εnd являются результатом привноса 
ксеногенного nd, например, хлор-содержащим флюидом, а возможно,  
и результатом разделения изотопов в градиентном поле, где εnd есть ни что 
иное, как коэффициент обогащения ε = α – 1, α — полный коэффициент 
разделения. такая закономерность подчеркивает метасоматическую при-

роду вторичных минеральных ассоциаций, главная фаза формирования 
которых пришлась на завершающую стадию формирования (остывания) 
массива — примерно 2,44 млрд лет. 

было установлено, что на породы, сформированные из магмы допол-
нительных внедрений, и на вмещающие их породы расслоенной серии на 
поздне- и постмагматической стадиях кристаллизации влияли процессы, 
протекавшие в широком диапазоне р-т. высокие давления и температуры, 
полученные для гранат-содержащих ассоциаций из пород экзоконтакта  
с вмещающими силлы микрозернистых габбро-норитов косвенно указы-
вают на состояние вмещающей среды (по давлению) в момент внедрения 
дополнительных порций магм, сформировавших тела микрогабброидов,  
и соответствуют результатам расчетов (Берковский и др., 1999). а. н. бер-
ковским и др. было установлено, что магма поднимается к поверхности 
под давлением, близким давлению в магматическом источнике (например, 
для магмы, сформировавшей интрузив луккулайсваара P0 порядка 10 кбар, 
и по (Шкодзинский, 1985) определяется как давление напора. в формиро-
вании расслоенной интрузии луккулайсваара участвует магма или магмы 
дополнительных фаз внедрения, имеющие близкий химический (Семенов 
и др., 2008) и изотопный состав, что и магма «главной» фазы внедрения. 
Это означает, что магма дополнительных фаз внедрения будет иметь термо-
динамические параметры, соответствующие источнику магмы «главной» 
фазы внедрения, т. е. р0>>P1. в «депрессионных» структурах в породах эк-
зоконтакта не обнаружены высокобарические ассоциации минералов. Это 
свидетельствует о внедрении порции магмы в неконсолидированную часть 
магматической камеры. При остывании происходило формирование hbl-
bt-ab ассоциации (до т ≈ 400–450 °с и P ≈ 2–3 кбар), которая в свою оче-
редь сменилась ассоциацией czo-act(tr)-chl-ab-Qtz±ms. расчеты равно-
весий для минеральной ассоциации czo+tr+chl+Qtz±bt±ms показали, 
что ее формирование возможно при т = 350–450 °с. нижний предел давле-
ний соответствует 1,5–2,0 кбар, что совпадает с максимальной величиной 
P = 1,4–2,5 кбар, полученного при изучении газово-жидких включений. на 
заключительной стадии формировались пренит-пумпелиитовые ассоциа-
ции при т~350 °с и P ≤ 2,5 кбар.

5.2.9. выводы

1. интрузив луккулайсваара сформирован за счет магмы главной фазы 
внедрения, сравнимой по составу с магмами «бонинитового ряда». тела 
микрогабброидов — продукт дополнительной фазы/фаз внедрения, также 
сформированы за счет бонинитоподобной магмы, близкой магме главной 
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фазы и, следовательно, имеющей с ней общий источник и сходные условия 
внедрения. они определили не только особенности вертикального строе-
ния массива (возврат к оливин-содержащим кумулятивным ассоциациям 
минералов в базитовой части разреза, формирование «депрессионных» 
структур и «косослоистых» серий пород), но и особенности рудной мине-
рализации. давление P0 порядка 10 кбар, полученное для пород, вмещаю-
щих силлы микрогабброидов, связано с внедрением новой магмы и опре-
деляется как давление напора.

2. стратиформный тип оруденения связывается с процессами ликва-
ции. жильный тип оруденения формировался в процессе кристаллизации 
обогащенного летучими компонентами материала, который выжимался 
из кристаллизующейся магмы, сформировавшей тела микрогабброидов, 
насыщался несовместимыми химическими элементами, хлором, серой, 
водой и другими компонентами. в результате быстрой кристаллизации 
магмы микрогабброидов, в остаточных расплавах, формировавших поро-
ды жильной фации, происходило локальное повышение давления (до 10 
кбар), что вызвало формирование высокобарической гранат-содержащей 
минеральной ассоциации. дальнейший процесс эволюции пород жильной 
фации происходил с понижением температуры и давления вплоть до фор-
мирования czo-ep-chl-amph-Plкисл-Qtz (до т ≈ 350–450 °с и р ≈ 1,5–3,0 
кбар). Процесс замещения магматических ассоциаций минералов проте-
кал в условиях закрытой системы. кристаллизация сульфидов и минералов 
платиноидов происходила в широком диапазоне температуры и давления.

Экзоконтактовый тип оруденения сочетает процессы начального высо-
котемпературного — диффузионного (гидроудар), индуцированного вне-
дрениями новой магмы и гидротермальной перекристаллизации пород, 
индуцированной при остывании интрузива. гидротермальная стадия ору-
денения отражает процессы, происходившие на границах разных по соста-
ву сред (тела микрозернистых пород — вмещающие породы), в результате 
чего возникали зоны деформации растяжения, служившие «ловушкой» для 
флюидов и способствовавшие формированию рудной минерализации по 
периметру тел микрогабброидов.

3. кристаллизация доминирующих рудоконтролирующих ассоциаций 
act(tr)-chl-Pl10-czo и amph-bt-Plизм-Qtz происходила в условиях деком-
прессии в режиме интенсивного флюидного потока. основной этап кри-
сталлизации минералов платиноидов приходился на средне-низкотемпе-
ратурную стадию преобразования пород. Повышенные значения εnd для 
измененных пород экзоконтакта относительно пород микрогабброидов  
и пород расслоенной серии интрузива подтверждают гидротермально-ме-
тасоматическую природу преобразования этого типа пород.

4. Формирование ЭПг-месторождения экзоконтактового типа связы-
вается с процессами растворения сульфидной и ЭПг минерализации маг-
матического генезиса, переносом полезных компонентов в виде хлоридных  
и более сложных комплексных соединений в зоны локальных растяжений — 
в данном случае в зоны контактов тел микрогабброидов и вмещающих их 
пород. По мере понижения температуры гидротермальный раствор обога-
щался серой. Поэтому на стадии кристаллизации ниже 450 °с перераспре-
деление ЭПг происходило главным образом с помощью комплексов серы. 

5.3. особенности онтогении россыпеобразУющих 
минералов платины в Условиях 
полициклического формирования щелочно-
УлЬтраосновного массива кондЁр (хабаровский 
край, россия)

в 50-е гг. XX в. на алданском щите в ходе геолого-съемочных работ  
в пределах щелочно-ультраосновных массивов кондёр, инагли и чад были 
обнаружены россыпные проявления платиновых металлов. в дальнейшем 
в институте геологии якутского филиала со ан ссср 1958–1960 гг. эти 
россыпные проявления минералов платиновой группы (мПг) выделили 
как алданский тип (Рожков, Кицул 1960; Рожков и др., 1962). в 1979–1988 
гг. открыто уникальное россыпное месторождение платиновых металлов 
рек кондёр-уоргалан (Мочалов, 1997; Mochalov, Khoroshilova, 1998), корен-
ной источник которого — щелочно-ультраосновной массив кондёр1 в ая-
но-майском районе хабаровского края (рис. 188). мПг россыпей массива 
кондёр имеют много общего с крупными уральскими месторождениями 
Платиноносного пояса, а также юга корякского нагорья, южной и север-
ной америки, коренными источниками которых являлись габбро-пирок-
сенит-дунитовые (гПд) массивы (Высоцкий, 1913; 1923; Cabri et al., 1996; 
Мочалов, 1997). в россыпном месторождении реки кондёр распростране-
ны самородки мПг. установлена зависимость распространения крупных 
фракций мПг в значительных россыпных месторождениях платиновых 
металлов среди гПд и щелочно-ультраосновных массивов (Мочалов, 1997; 
2001). в этой связи изучение онтогении и генезиса крупных выделений 
мПг является актуальной задачей для разработки критериев формирова-
ния месторождений платиновых металлов и их поисков.

большинство геологов, детально изучавших массив кондёр, относят 
его к щелочно-ультраосновной формации: а.  а.  ельянов, а.  г.  андреев, 

1 для простоты щелочно-ультраосновной массив кондёр будет называться массив 
кондёр.
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е. П. емельяненко, м. П. орлова, а. м. ленников, б. л. Залищак и др.,  
в то же время существует мнение, что массив образовался как подобие гПд 
массивов Платиноносного пояса урала и аляски: а. а. ефимов, к. м. ма-
лич, е. в. Пушкарев, J.-P. burg и др. что же касается истории формирова-
ния россыпеобразующих мПг, то считается, что она такая же, как в гПд 
массивах Платиноносного пояса урала и аляски. При этом существуют 
разные точки зрения о генезисе мПг и хромититов. большинство по-
лагает, что их образование связано с собственно магматическим этапом 
становления интрузивных комплексов, когда были последовательно сфор-
мированы дуниты и пироксениты: 1) главные мПг образовались вместе 
с хромшпинелидами в высокотемпературную стадию кристаллизации 
дунитов; 2) образование основной части мПг в ассоциации с хромити-
тами происходило на позднемагматическом этапе кристаллизации дуни-
тов, а именно — за счет остаточных флюидов и расплавов с элементами 
платиновой группы (ЭПг) и cr; 3) из платино-хромитового расплава, ко-
торый отделился в результате ликвации от силикатного расплава. другие 
рассматривают платино-хромититовые скопления как эпигенетические 
руды, сформированные в процессе глубинной протрузии в земную кору:  
1) перекристаллизованных, в ходе декомпрессии, первичных магматиче-
ских дунитов с остаточным флюидонасыщенным расплавом; 2) мантийных 
дунитовых реститов в результате флюидного преобразования ранних мПг 
(детальный обзор этих точек зрения проведен ранее (Мочалов, 2013)). в то 
же время исследования одних из самых молодых (мел-палеогеновых) гПд 
массивов гальмоэнан и сейнав (Batanova et al., 2005) указали на несколько 
иной генезис россыпеобразующих формаций ЭПг (Мочалов, 2013; Мочалов 
и др., 2002). с этими массивами связаны крупные россыпные месторожде-
ния платиновых металлов среди многочисленных гПд плутонов олютор-
ского аккреционного комплекса корякского нагорья. особенностью гПд 
массивов корякского нагорья, по сравнению с уральскими (Иванов, 1997), 
является ненарушенность их строения какими-либо более молодыми маг-
матическими образованиями, ничтожной степенью серпентинизации ду-
нитов и идеальной обнаженностью в пределах склонов гор и их вершин. 

результаты исследований мПг гПд плутонических комплексов коряк-
ского нагорья позволили выделить несколько минералого-геохимических 
и генетических типов: 1) платиновый магматогенный в мелкозернистых 
дунитах (Pt-тип); 2) Pt-тип магматогенно-флюидно-метасоматический  
в крупнозернистых дунитах с «черным» оливином, черный цвет обусловлен 
микровключениями в оливине (ol) хромшпинелидов (spl), магнетита (mt) 
и клинопироксена (cpx); 3) осмисто-платиновый магматогенно-флюид-
но-метасоматический в шлирах и линзовидных жилах клинопироксенитов 

рис. 188. схема геологического строения щелочно-ультраосновного массива 
кондёр, масштаба 1:100 000 (использованы геологические карты 1: 10 000 и 1:25 

000, составленные е. П. емельяненко и др., Пго «дальгеология») с выделенными 
россыпеобразующими минералого-геохимическими типами мПг.

1 — породы среднего рифея (алевролиты, песчаники, гравелиты и их роговики), 2 — по-
роды раннего архея (гнейсы, кристаллические сланцы, мраморы, кальцефиры) и гней-
совидные плагиограниты, 3–7 магматические породы, не показаны дайки и жильные 
комплексы (шонкинит-пикритов, щелочных и нефелиновых сиенитов и их пегматитов, 
косьвитов, габбро, диоритов, гранитов): 3 — дуниты: а — мелкозернистые, б — мелко-, 
средне-, крупнозернистые, г — пегматоидные, д — магнетизированные; 4 — клинопи-
роксениты и верлиты; 5 — косьвиты; 6 — габбро; 7а — монцониты, монцодиороиты, си-
енитодиориты, 7б — граниты пегматоидные, 8 — метасоматиты минеральных тел, жил  
и штокверков флюидного заполнения полостей: а — диопсидовые метасоматиты с оли-
вином, магнетитом и биотитом внутреннего периклинального разрыва, б — централь-
ные щелочные титаномагнетит-флогопит-амфибол-клинопироксеновые; не показаны 
диопсидиты, амфиболиты, боулингит-монтморилонит-серпентиниты, цеолиты, раз-
личные скарны, 9 — участки дунитов с относительно повышенными содержаниями 
ЭПг: а — магматогенно-флюидно-метасоматический Pt-тип; б — флюидно-метамор-
фогенный Pt>Ir-тип; не показаны: магматогенный Pt-тип в кумулятивных разнозер-
нистых дунитах; магматогенно-флюидно-метасоматический Pt>Os-тип клинопироксе-
новых жил и шлиров в дунитах; магматогенно-флюидно-метасоматический Pt>Pd-тип 
дунитов (3д) и метасоматитов (8б), 10 — россыпи платиновых металлов, 11 — залегание 
пластов: а — наклонное, б — горизонтальное, 12 — границы и разломы: а — геологиче-

ские границы б — фациальные границы; г — разломы
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в дунитах (Pt  >  Os-тип); 4) иридисто-платиновый флюидно-метаморфо-
генный в светлых средне-, крупнозернистых дунитах и хромититах (Pt > Ir-
тип); 5) медно-платиновый гидротермально-метасоматический в серпен-
тинизированных дунитах (Pt-Cu-тип). в результате стало очевидным, что 
модель генезиса как мПг, так и их месторождений надо понимать как со-
вокупность различных способов собственной кристаллизации индивидов 
и агрегатов, многообразных физико-химических условий их организации, 
а также неодинаковых геологических процессов минералообразования, 
что соответствовало понятию генезиса минералов д. П. григорьева (1961). 
образование мПг магматогенного Pt-типа происходит в условиях петро-
генезиса хромшпинелид-оливиновых и оливин-клинопироксеновых ку-
мулятов в проходящей пикритовой магме через «канал-камеру» (рис. 189, 
а). Формирование магматогенно-флюидно-метасоматических Pt-типа 
и Pt > Os-типа происходит при взаимодействии раннего кумулята с маг-
мой. их распространение пропорционально внедрениям в «канал-камеру» 
различных порций пикритовой магмы. образование мПг флюидно-ме-
таморфогенного Pt > Ir-типа происходит в результате синмагматической 
рекристаллизации гПд кумулятов (рис. 189, б, в). их развитие зависит от: 
1) субстрата — моноцикличного (рис. 189, б) или полициклического (рис. 
189, в) гПд кумулятивного комплекса; 2) степени синмагматической ре-
кристаллизации гПд кумулятов и преобразования минералов ЭПг магма-
тогенного Pt-типа и магматогенно-флюидно-метасоматического Pt-типа 
— от частичной до полной во флюидно-метаморфогенный Pt > Ir-тип. мо-
ноцикличные гПд комплексы в отношении образования месторождений 
магматогенного Pt-типа являются малоперспективными. Полицикличе-
ские гПд комплексы имеют различные перспективы, от рудопроявлений 
до уникальных месторождений, магматогенно-флюидно-метасоматиче-
ских Pt-типа и Pt > Os типа и флюидно-метаморфогенного Pt > Ir-типа. 
генетические типы скоплений мПг указывают на многофакторную систе-
му рудообразующих процессов с участием ЭПг в гПд комплексах. ско-
пления мПг различного генезиса в гПд комплексах надо рассматривать 
как самостоятельные объекты геологии месторождений полезных ископа-
емых и учитывать это при локальном их прогнозе (Мочалов, 2013).

среди известных кумулятивных массивов ультрамафитовых форма-
ций наиболее многообразны и сложно устроены минералого-геохими-
ческие типы мПг в массиве кондёр. минералого-геохимические типы 
мПг дунитов кондёрского массива имеют много общего с платиноме-
тальной минерализацией, детально изученного, кумулятивного гПд мас-
сива гальмоэнан корякского нагорья. однако в дунитах массива кондёр 
большим распространением пользуется мПг палладиеcто-платинового 

рис. 189. обобщенные модельные схемы эволюции минералов ЭПг в гПд плутонических 
комплексах (Мочалов, 2013).

а — моноцикличный гПд кумулятивный комплекс с мПг магматогенного Pt-типа.  
1 и 2 — кумуляты недифференцированного пикритового расплава: 1 — существенно оли-
вин-пироксеновые, 2 — существенно хромшпинелид-оливиновые. 3 — магматогенный 
Pt-тип в пироксенитах остаточного расплава. 4 — магматогенно-флюидно-метасомати-
ческого Pt>Os-типа на контактах дунитов и клинопироксенитов. 5 — вмещающие породы.  
6 — расплавы: а) недифференцированный пикритовый, б) остаточный. 7 — зона наи-
большего распространения гидротермально-метасоматического Pt–Cu-типа ультраос-
новных пород, насыщенных полосами излома до почти милонитовых структур. 8 — на-
правления движения: а) расплава, б) динамического напряжения. б — полициклический 
гПд кумулятивный комплекс с синмагматической метасоматической и метаморфоген-
ной реконструкцией мПг дунитов. 1 — магматогенно-флюидно-метасоматический Pt-
тип в «черных дунитах» полигональных крупнозернистых до пегматоидных с обильным 
распространением микронных выделений хромшпинелида и хроммагнетита в оливине. 
2 — флюидно-метаморфогенный Pt>Ir-тип: а — мелкозернистых порфирокластиче-
ских дунитов, верлитов и пироксенитов, б — дунитов с вкрапленными скоплениями 
хромшпинелидов. 2 — клинопироксениты с порфирокластическими структурами. в — 
полициклический гПд кумулятивный комплекс с неоднократной синмагматической 
рекристаллизацией дунитов. 1 — самородковые зоны флюидно-метаморфогенного 
Pt>Ir-типа среди шлировых (а) и жильных (б) хромититовых скоплений в магнезиаль-

ных средне- и крупнозернистых порфирокластических «светлых» дунитах
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минералого- геохимического типа магматогенно-флюидно-метасоматиче-
ского генезиса (Pt > Pd-тип). Этот Pt > Pd-тип распространен в целой се-
рии метасоматитов по дунитам.

наши представления о последовательности и механизмах рудообразо-
вания ЭПг пород ультрамафитовых формаций ориентированы на онтоге-
нию агрегатов мПг с силикатами, оксидами и сульфидами в составе пород 
массивов (Мочалов, 2001; 2005; 2013; Мочалов, Дмитренко, 1990а; 1990б; Мо-
чалов и др., 2007). При этом проведенный анализ минерагении месторожде-
ний платиновых металлов в литосфере Земли показал, что модели форми-
рования месторождений платиновых металлов в различные геологические 
эпохи схожи, а вот соотношение в них минералого-геохимических и ге-
нетических типов различны. Целью данной работы является освещение 
особенностей онтогении главных россыпеобразующих мПг различных 
минералого-геохимических типов на этапах формирования массива кон-
дёр, которые являются типоморфными (Ферсман, 1960) или руководящими 
факторами (Григорьев, Жабин, 1974) генезиса их месторождений.

5.3.1. исходные данные и фактический материал

За период с 1979 по 2016 г. а. г. мочалов неоднократно проводил экспе-
диционные работы по исследованию массива кондёр и его россыпных ме-
сторождений. начиная с 1979 г. совместно с геологами аяно-майской грЭ 
Пго «дальгеология» участвовал в поисках, геологоразведочных работах  
и был ответственным исполнителем по изучению минералогии ЭПг при 
разработке технико-экономических кондиций и оценке запасов россып-
ных месторождений рек кондёр — уоргалан (согласно приказу министер-
ства геологии ссср за № 541 от 17.12.1984). результаты этих работ в 1988 г. 
были утверждены в гкЗ ссср. многие разработанные в ходе этих работ 
положения вошли в методические руководства по геологоразведочным ра-
ботам (методика…, 1992), эксплуатации и гкЗ рФ. в ходе эксплуатации 
артелью старателей «амур» 1988–1990 гг. россыпного месторождения кон-
дёр, а. г. мочаловым были изучены уникальные образцы минералов ЭПг 
и отправлены в гохран ссср 5444 их самородков.

с 1976 г проводилось всестороннее изучение собранного на массиве 
кондёр фактического материала. аналитические исследования выполне-
ны в свкнии дво ран, игем ран, иггд ран, геохи ран, яФ Фти 
ран, Цл Пго «севвостгеология»; лги, мгу, Цл Цнигри, всегеи  
и сПбгу. главным образом изучены мПг и руды ЭПг: химический состав 
на микрозонде; содержание редкоземельных элементов (рЗЭ), y, Zr, ti, и cr 
в cpx и амфиболах (am) методом вторично-ионной масс-спектрометрии; 

рентгенометрическое, кристалломорфологическое и электронно-микро-
скопическое исследование; определение изотопных параметров кислорода 
и водорода, re-os, 190Pt-4he, rb-sr и sm-nd и т.  д. некоторые результа-
ты этих исследований, в виде необходимых рисунков и таблиц, включены  
в данную работу.

в основе исследований мПг лежит генетический принцип минерало-
гии, который базируется на фундаментальном законе, согласно которо-
му процессы и среда минералообразования зафиксированы минералами, 
выражены их конституцией, внешним (морфологическим) и внутренним 
(анатомическим) строением и их природными ассоциациями. методиче-
ской основой данной работы являлись визуальные и микроскопические 
исследования (с фотографированием) минералов по принципам онтоге-
нии минеральных индивидов и агрегатов. в исследованиях задействована 
собранная коллекция мПг из россыпей и различных фаций дунитов (ку-
мулятивных, рекристаллизованных и перекристаллизованных), хромити-
тов, пироксенитов (магматогенных и метасоматических) и метасоматитов 
по дунитам. особое внимание уделялось срастаниям мПг с spl, mt, cpx, 
am, флогопитом (Phl), биотитом (bt), апатитом (ap), серпентином (srp), 
хлоритом (chl), цеолитами, самородными элементами au, fe, cu, ni и ag 
и сульфидами fe, ni и cu. изучение морфологии индивидов и агрегатов 
мПг осуществлялось на стереомикроскопе и, совместно о.  л. галанки-
ной, на растровом электронном микроскопе Jeol Jsm-6510la. из наи-
более показательных минералов и пород с рудными проявлениями из-
готовлены полированные шлифы. Шлифы исследованы на микроскопе,  
а химический состав минералов определялся на растровом электронном 
микроскопе Jsm-6510la с энергодисперсионным спектрометром Jed-
2200 и рентгеновском микроанализаторе JXa-8230 superprobe. анализ со-
става мПг произведен с контролем имеющихся стандартов аналогичных 
минералов: изоферроплатины, тетраферроплатины, лаурита, сперрилита, 
cpx и др.).

5.3.2. щелочно-ультраосновной массив кондёр

Первые описания массива кондёр принадлежат б.  П. кулешу (1935)  
и в. П. Шкляеву (1941). с 1956 г. на массиве проводились поисково-съе-
мочные работы: 1) в 1956 г. масштаба 1:1  000  000 управлением вагт, 
а. г. кацем, в. в. архангельской и а. а. ельяновым; 2) в 1957 г. масшта-
ба 1:25 000 управлением вагт, а. н. мильто, а. а. ельяновым, г. в. ан-
дреевым; 3) в 1984–1991 гг. масштаба 1:10  000 кольцевой партией Пго 
«дальгеология» е.  П. емельяненко, а.  с. Фоменко, а.  н. масловским,  
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д. а.  синеоким, ю. а. соломаничевой, л. в. гребневой (рис. 188). в ре-
зультате этих работ были получены основные представления о геологи-
ческом строении массива, которые явились основой геологоразведочных 
и научно-исследовательских трудов их последователей. среди них суще-
ственный вклад в понимании о геологическом строении и происхожде-
нии массива кондёр внесен работами в.  и. кицула, м.  а. богомолова,  
м. П. орловой, в. и. михальченко, о. в. черниковой, а. м. ленникова, 
П. д. Залищака, в. с. Приходько, о. н. хоменко и др.

массив кондёр2 находится на батомгском выступе алданского щита 
(57°32´ с. ш., 134°38´ в. д.), на пересечении двух глубинных разломов: бера-
инского субмеридионального и кондёро-нётского субширотного. массив 
на уровне современного эрозионного среза имеет в плане форму круга диа-
метром до 8,5 км и концентрически-зональное строение (рис. 188).

в обрамлении массива кондёр развиты метаморфиты раннего архея  
и терригенные образования среднего рифея. Эти породы слагают кольце-
вой хребет кондёр (рис. 190). Породы раннего архея сложены гиперсте-
новыми, амфиболовыми, гранат- и корундсодержащими гнейсами, кри-
сталлическими сланцами, амфиболитами, мраморами и кальцифирами. 
они обнажаются на площади около 6 км2 на внутренних склонах коль-
цевого хребта кондёр. метаморфиты прорваны плагиогранитами ранне-
го архея, которые расположены в южном и юго-западном экзоконтактах 
массива в виде прерывистой полосы длиной 5,7 км и шириной 50–400 м. 
метаморфиты и плагиограниты по кольцевым разломам образовали во-
круг массива кондёр почти непрерывное кольцо шириной 100–600 м 
и имеют центриклинальное падение под углом около 60°. образования 
среднего рифея представлены кондёрской и омнинской свитами (гра-
велиты, песчанники, алевролиты, аргиллиты). кондёрская свита обна-
жается на внутренних приводораздельных склонах кольцевого хребта, 
залегает с угловым и стратиграфическим несогласием непосредственно 
на породах архейского фундамента. омнинская свита согласно залегает 
на кондёрской, распространена на водоразделе и внешних склонах коль-
цевого хребта. терригенные породы среднего рифея залегают перикли-
нально с углами падения от 50–60° вблизи массива до 5–7° на удалении 
1,5–2,0 км от него. осадочные образования подверглись контактово-тер-
мальному воздействию. они интенсивно ороговикованы (андалузит-кор-
диерит-биотитовые, кордиерит-андалузит-силлиманитовые), уплотнены 
и слабо поддаются выветриванию.

2 геологическое строение массива кондёр в основном приводится на основа-
нии анализа фондовых и опубликованных работ е. П. емельяненко, м. П. орловой,  
а.  м. ленникова, П.  д. Залищака, м.  а. богомолова с некоторыми дополнениями  
и комментариями о характерных фактах, важных для понимания генезиса мПг..

кайнозойские аллювиальные отложения внутри кольцевого хребта 
кондёр, в связи с отработкой россыпи платиновых металлов (рис. 190),  
в первозданном виде не сохранились. в настоящее время ручьи протекают 
по валунно-песчано-галечными техногенными отложениями.

в геологическом строении массива кондёр принимают участие дуни-
ты, верлиты, пироксениты, косьвиты, горнблендиты, габбро, щелочные 
пегматиты, щелочные сиениты, монцодиориты и субщелочные граниты. 
все магматические породы прорывают кристаллические образования ар-
хейского и терригенные породы протерозойского возраста и в плане фор-
мируют единую кольцевую структуру с центральным дунитовым «ядром», 
диаметром которого 5,5 км. дуниты — это наиболее ранние породы масси-
ва. Под влиянием ультраосновных, основных, щелочных и гранитоидных 

рис. 190. космический снимок  панорамы кольцевого хребта кондёр (диаметр 
по вершине около 10 км) и уникального россыпного месторождения платиновых 

металлов рек кондёр (1) — уоргалан (2). ручьи верховьев р. кондёр: трехглавый (3); 
апендикс (4); бегун (5), с притоками малый (6) и безымянный (7); южный (8); 

трезубец (9), с притоком аномальный (10); Прямой (11); коротыш (12); двуглавый (13)
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интрузий кумулятивное дунитовое «ядро» подверглось синмагматической 
рекристаллизации, перекристаллизации и метасоматическому преобразо-
ванию. Это выразилось в широком распространении различных фациаль-
ных разновидностей дунитов и метасоматитов.

дуниты неоднородны по составу и зернистости оливина (в нем варьи-
руют содержанию fе, са, ni и др.), распределению и составу spl и степени 
метаморфогенной и метасоматической перекристаллизации (сохранности 
первичных кумулятивных структур). их фациальная неоднородность вы-
ражена в зональности первого порядка, обусловленной сменой краевых 
эндоконтактовых мелкозернистых дунитов мелко-, средне- и крупнозер-
нистыми дунитами к центру. среди средне- и крупнозернистых дунитов 
выделяются две главные разновидности.

(1) дуниты с полигональной крупнозернистой до пегматоидной струк-
турой (перекристаллизованные), часто темно-серого и черного цвета. чер-
ный цвет дунитов обусловлен микронной вкрапленностью в ol ламелей 
spl, mt и cpx. размер кристаллов ol колеблется от 0,5 до 7 см. дуниты со-
стоят из ol (90–92 %), spl (1–6 %), mt (1–5 %) и cpx (1–3 %). Пегмато-
идные «черные» дуниты образуют линзовидные и неправильные тела, до 
сотен квадратных метров, во вмещающих дунитах. их образование проис-
ходит в результате перекристаллизации ранних кумулятивных дунитов на 
границе с поздними, как правило, мелкозернистыми дунитами (рис. 191, а, 
б). граница между ранними и поздними дунитами часто фиксируется ша-
ровой текстурой (рис. 191, а), а также маломощными жилами тонкозерни-
стых дунитов, вдоль экзоконтактов которых наблюдаются метакристаллы 
«черных» ol. кроме того, «черные» крупнокристаллические дуниты иногда 
встречаются вблизи даек косьвитов, или щелочных пород. Здесь они не-
редко пересекаются жилами и штокверками диопсидовых пироксенитов, 
амфиболитов и серпентинитов.

(2) «светлые» дуниты мелко-, средне- и крупнозернистые породы, ко-
торые составляют значительную часть центральной зоны «ядра». как пра-
вило, они с кумулятивными протогранулярными порфировидными или 
полигональными структурами, и реже с мозаично деформированными 
и порфирокластическими структурами. в «светлых» дунитах встречают-
ся включения индивидов и агрегатов «черных» ol, а также линзовидные 
блоки пегматоидных «черных» дунитов. в «светлых» дунитах распростра-
нены вкрапленные скопления spl (1–5  %) и cpx (1–5  %). встречаются 
шлиры и небольшие жилы клинопироксенитов. По реликтам раннего ol 
в spl выделяется значительная группа метакристаллов хромшпинелидов. 
метакристаллы хромшпинелидов часто встречаются в метасоматически 
измененном дуните среди жильных образований. иногда метакристаллы 

рис. 191. а — Шаровая текстура контакта раннего дунита с поздними дунитами 
на высокой надпойменной террасе верховьев руч. бегун, «шары» «черных» 

крупнозернистых перекристаллизованных дунитов в порфировидных мелко-, 
средне-, крупнозернистых. б — контакт «черных» крупнозернистых дунитов (справа) 

с мелкозернистыми дунитами, длинная сторона (дс) 10 см. в — линзовидное 
образование дунитов (светлые) с вкрапленными и шлировыми хромшпинелидами, 

среди пегматоидных «черных» дунитов, дс 25 см. г — жильные и угловато-
линзовидные выделения хромититов в дуните (черные внизу) согласные с жилами 

флюидного наполнения амфибол-биотита (зеленовато-серое), апатит-биотит-
магнетит-пироксеновый метасоматит (рябое темно-серое справа) у контакта с апатит-

магнетит-пироксенитовым пегматитом (слева), дс 1,5 м. д — жилы пироксенитов 
(зеленые), косьвитов (черные) и амфибол-серпентина (серо-белые) в дуните.  

е — среди дунитов жилы эгирин-арфведсонитовых пегматитов с канкринитом (1)  
и косьвитов (2) между которыми апатит-биотит-магнетит-пироксеновые метасоматиты 

в виде экзоконтактового тела (3) и штокверка жил флюидного наполнения (4), 
реликты преобразованного дунита (5). ж — жила косьвитов в дуните, в экзоконтакте 

метасоматическая кайма флогопит-пироксенита и магнохромита, трещины заполнены 
— флогопит-биотитовыми слюдитами. внизу песчано-глинистые русловые отложения. 

з — вдоль эгирин-альбитовой жилы (белая) в дуните (желтый) метасоматиты 
пироксенитов (зелёные) и альбит-флогопит-амфибол-пироксенитов (черные)
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spl октаэдрического облика образуют густовкрапленные сегрегации (рис. 
191, в). 

хромититы в «светлых» дунитах массива кондёр распространены не-
значительно. они представлены сегрегационно-шлировыми образования-
ми (от первых до десятков сантиметров), иногда жилами неправильно-лин-
зовидной формы, простирание которых достигает первые метры. частью 
хромититы встречаются в новообразованных «светлых» дунитах, среди 
пегматоидных «черных» (рис. 191, в). так же тела хромититов обнаружены в 
эндоконтактах дунитов с жильными породами щелочной и монцонитовой 
серий (рис. 191, г). нередко можно наблюдать подводящие «флюидные ка-
налы» к жильным хромититам в виде тончайших пустотелых трещин или 
выполненных силикатами (cpx, am, srp и др.) и инкрустированных мел-
кими кристалликами spl. такие «флюидные каналы» распространяются от 
дайки щелочных пород к хромититовой линзе. среди жильных хромититов 
весьма показательны брекчевидные текстуры, когда массивный хромитит 
цементирует ранний дунит с вкрапленным spl и нередко шлирами spl.

(3) мелкозернистые дуниты с идиоморфнозернистой и полигональной 
структурами содержат 1–5 % акцессорных spl (хроммагнетитов) и интер-
стициальный cpx. По времени образования они наиболее поздние и на-
ходятся у внешней зоны, где контактируют с верлитами, оливиновыми 
пироксенитами и косьвитами (рис. 188). обычная автосерпентинизация ol 
дунитов на массиве кондёр проявлена весьма умеренно.

Поздняя фаза ультраосновного интрузивного комплекса представлена 
клинопироксенитами. они образуют вокруг дунитового ядра кольцевое 
тело мощностью 50–750 м. Пироксениты состоят из cpx (99 %) и акцес-
сорных — ol, spl, титаномагнетита, ильменита (около 1 %). величина зе-
рен cpx варьирует от первых миллиметров в контактовых частях тела до 
нескольких сантиметров в центральной зоне. вдоль границы мелкозерни-
стых дунитов с клинопироксенитами распространены верлиты и оливин-
диопсидовые метасоматиты. редко наблюдаются жилоподобные инъекции 
мелкозернистых дунитов в пироксениты. у внешней зоны пироксениты 
без ol.

на периферии пироксениты сменяют породы монцонитоидной серии. 
сначала косьвиты и далее габбро, которые образуют отдельные дуговые 
тела (рис. 188). в косьвитах наблюдается постепенное увеличение плагио-
клаза (приемущественно альбита) и уменьшение содержания авгита и ти-
таномагнетита. через плагиоклазсодержащие косьвиты и меланократовые 
габбро происходит переход в субщелочные габбро.

контакты клинопироксенитов с вмещающими породами архея редки, 
чаще на этом контакте наблюдаются косьвиты и габбро или полевошпат-

клинопироксеновые метасоматиты. в экзоконтактах клинопироксенитов 
и косьвитов мраморы архейского возраста превращены в кальцифиры и 
скарны: шпинель-форстеритовые, гранат-везувиановые, шпинель-монти-
челлитовые, клинтонит-диопсидовые и др. такие же скарны установлены в 
ксенолитах мраморов среди клинопироксенитов и косьвитов.

в краевом обрамлении монцонитоидной серии массива кондёр рас-
пространены магматические неправильно-изометричные и дугообразные 
тела и дайки субщелочных кварцевых диоритов, кварцевых монцодиори-
тов, субщелочных диоритов и гранитов (рис. 188). так же в краевых участ-
ках массива кондёр повсеместно распространены дайки щелочных сиени-
тов и их пегматиты.

в пространственной связи с массивом, в пределах ближайшего окруже-
ния пород протерозойского возраста, находятся силлы и дайки вулкано-
генных пород: шонкинит-пикритов, субщелочных диоритовых порфири-
тов, трахиандезитов, зксплозивные брекчии и туфы риолитового состава.

дайковые и жильные породы в пределах массива кондёр представлены: 
клинопироксенитами, косьвитами, горнблендитами, лейкократовыми габ-
бро, щелочными нефелинсодержащими породами (рис. 191, д–з).

косьвиты образуют разноориентированные дайки в ультрамафитах,  
а также крупную интрузию в центрально-западной части дунитового ядра 
массива (разрез, рис. 188). контакты косьвитов с дунитами и клинопирок-
сенитами являются интрузивными, резкими или через зону метасоматитов 
(рис. 191, д–ж). дайки косьвитов имеют протяженность до нескольких де-
сятков метров и мощность от 0,01 до 3 м.

образования щелочной серии представлены дайками щелочных и не-
фелиновых сиенитов и их пегматитов, а также щелочных гранитов. Ще-
лочные сиениты и их пегматиты подразделяются на: 1) эгириновые, эги-
рин-арфведсонитовые, апатит-арфведсонитовые, лампрофилитовые 
пегматиты; 2) андрадитовые (меланитовые) сиениты и их пегматиты. сре-
ди нефелиновых сиенитов выделяются агпаитовые и миаскитовые. реже 
распространены дайки бесполевошпатовых нефелиновых уртитов. боль-
шая часть жильных щелочных сиенитов и нефелиновых сиенитов и их пег-
матитов подверглась гидротермальному преобразованию в канкринитовые 
(рис. 191, е), вишневитовые и цеолитовые, главным образом натролитовые 
и анальцимовые метасоматические породы.

становление монцонитовых и щелочных интрузивных образований со-
провождалось мощным метасоматическим и контактовым воздействием на 
вмещающие породы (рис. 188). на их формирование впервые обратил вни-
мание м. а. богомолов (1968). наглядное представление о формировании 
метасоматитов можно дать на примере контактов дунитов с маломощными 
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жилами полевошпатовых монцонитов (рис. 191, з). такой же пример образо-
вания метасоматитов по дунитам с жилами косьвитов (рис. 191 ж).

Широкое распространение в дунитах массива кондёр получили щелоч-
ные метасоматиты апатит-титаномагнетит-биотит-амфибол-клинопирок-
сенового состава (рис. 191, е). они встречаются в виде экзоконтактовых 
образований и многочисленных жил флюидного наполнения, мощностью 
от нескольких сантиметров до десятков метров и протяженностью до со-
тен метров. таким метасоматозом преобразован значительный объем ду-
нитов в западном и центральном секторах массива кондёр (рис. 188). Здесь 
метасоматиты образуют сложноустроенный штокверк, размером 2×3 км, 
вокруг контактов залегающего на глубине крупного интрузивного образо-
вания косьвитов и жильных щелочных сиенитов (рис. 188, разрез).

оливин-диопсидовые метасоматиты формируют почти непрерывное 
кольцо шириной от 10–40 см до 200 м в зоне контакта мелкозернистых ду-
нитов с клинопироксенитами. в состав этих метасоматитов входит хромсо-
держащий диопсид (di), ol (15–20 %) и титаномагнетит (рис. 188).

вокруг даек щелочных и нефелиновых сиенитов в дунитах встречаются 
метасоматиты: диопсидовые, рихтеритовые и актинолитовые.

большим распространением пользуются метасоматические пневмато-
лит-гидротермальные жилы амфиболитов и серпентинитов (рис. 191, д). 
они встречаются повсеместно в дунитах, в виде отдельных жил и сложно 
устроенных штокверков, желтовато-белого, зеленовато-серого, голубова-
то-серого цвета, мощностью от нескольких сотых миллиметра до десят-
ков сантиметров. большинство таких скоплений в дунитах приурочены  
к зонам флюидной проницаемости по трещинам и в экзоконтактах щелоч-
ных и нефелиновых сиенитов и косьвитов (рис. 191, д). При выветривании 
жилы амфиболитов и серпентинитов преобразуются сунгулит-вермику-
лит-монтмориллонитовые белого цвета.

в результате работ Пго «дальгеология» и Зао «артель старателей 
амур» в породах массива кондёр обнаружены скопления ЭПг и мПг  
в: 1) дунитах и хромититах; 2) клинопироксенитах; 3) сульфидизирован-
ных косьвитах; 4) сульфидизированных щелочных сиенитах; 5) суль-
фидизированных габбро; 6) клинопироксеновых метасоматитах; 7) 
сульфидно-малахитовых скоплениях среди апатит-титаномагнетит-биотит-клино-
пироксеновых, амфиболитовых и цеолитовых метасоматитов (Емельяненко  
и др., 1989; геология…, 1994; Гуревич, Полонянкин, 2016; Петров и др., 2016). 
одними из самых богатыми (до 100 г/т) проявлений ЭПг были немного-
численные линзы малахита, азурита и хризоколлы в дунитах. мощность 
линз небольшая, главным образом составляет первые сантиметры, но  
в одном случае достигала 0,5 м при длине 3 м. азурит, малахит и хризоколла 

являются псевдоморфозами по халькопириту (Дервиц и др., 1999), с вклю-
чениями борнита, халькозина, ковеллина, пентландита и мПг. крупные 
скопления и линзы халькопирита чаще наблюдаются на пересечениях раз-
личных жильных магматических и метасоматических пород в дунитах: пи-
роксенитов, косьвитов, сиенитов, апатит-титаномагнетит-биотит-амфи-
бол-клинопироксеновых метасоматитов или гидротермально измененных 
нефелиновых сиенитов.

Представления о возрасте ранних ультраосновных пород противоречи-
вы — ранний протерозой (Шнайн, 1980; геология…, 1994; Некрасов и др., 
1994; Каретников, 2005; и др.) или мезозой, поздняя юра — ранний мел 
(Ельянов, Моралев, 1961; Андреев, 1987; Орлова, 1991; Пушкарев, 2002; Сава-
тенков, Мочалов, 2015). возраст пород монцонитоидной и щелочной серий 
установлен как ранний мел, 110–130 млн лет (Емельяненко и др., 1989; Орло-
ва, 1991; Пушкарев, 2002; и др.). таким образом, возникла главная дискус-
сия о происхождении массива кондёр: 1) из магматических циклов разных 
геологических эпох, раннего протерозоя и мезозойской тектоно-магмати-
ческой активизации алданского щита; 2) из магматических циклов мезо-
зойской тектоно-магматической активизации алданского щита.

в то же время существует мнение о реститовом происхождении дунитов 
как мантийных диопиров (Авдонцев, Малич, 1989; Burg et al., 2009; и др.). 
как доказательство этого приводится изотопное u-Pb датирование цирко-
нов из дунитов, как свидетельство продолжительной эволюции ультраос-
новных мантийных диопиров от 2477±18 далее: 2473±21, 1895±50, 1026±21, 
1009±26, 390±12, 176±1,2, 143±2,0 и до 125,8±3,8 млн лет (Малич и др., 2012; 
Ронкин и др., 2013)3. 

детальные петрологические исследования пород массива кондёр е. П. 
емельяненко, в.  с. Приходько (геология…1994), м.  П. орловой (1991), 
а. м. ленникова, б. л. Залищака, р. а. октябрьского (Некрасов и др., 1994) 
позволяют считать, что дуниты и пироксениты являются результатом кри-
сталлической дифференциации щелочного пикритового расплава. об этом 
же свидетельствовало исследование расплавных и флюидных включений  
в spl и ol (Симонов и др., 2011). 

Полученные результаты изотопно-геохимического изучения rb-sr  
и sm-nd в cpx из дунитов, верлитов, пироксенитов и косьвитов кондёрско-
го массива (Саватенков, Мочалов, 2015) позволили сделать важные выводы. 
1. sm-nd изотопным методом получено обоснование  одновозрастности 

3 вопреки интерпретации авторов, с нашей точки зрения существование цирконов 
в дуните может объясняться ксеногенной их природой в пикритовой магме в процессе 
ее продвижения в земную кору, наложенным метасоматозом, обусловленным флюидом 
поздних интрузивных образований, а также заражением из тяжелой фракции осадков 
выветривания.
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пород дунитового «ядра», верлитов, пироксенитов, косьвитов и, последу-
ющего этапа внедрения, моцонитовых, щелочных и гранитоидных пород. 
sm-nd изотопные характеристики cpx дунитов отвечают регрессии с воз-
растом 128±40 млн лет. 2. вариации химического состава cpx из дунитов, 
верлитов, клинопироксенитов и косьвитов отвечают единому магмати-
ческому тренду, что указывает на образование этих пород из одного рас-
плава. 3. вариации изотопных характеристик sr и nd в дунитах, верлитах, 
пироксенитах и косьвитах являются результатом контаминации пикрито-
вого расплава породами континентальной коры в ходе его магматической 
(кумулятивной) эволюции, что позволяет исключить модель диапирового 
внедрения мантийных дунитов.

По нашему мнению, дуниты массива кондёр являются продуктами мно-
гократного кумулятивного полициклического образования. каждые по-
следующие серии пикритового расплава приводили ранние образованные 
дуниты к синмагматическому метасоматическому и метаморфическому 
преобразованию в различные фациальные разновидности, а также форми-
рованию поздних кумулятов дунитов, пироксенитов и верлитов. наиболее 
поздними кумулятивными ультраосновными породами являются мелко-
зернистые дуниты, верлиты и пироксениты периферии массива. в даль-
нейшем ультраосновные породы были подвергнуты инъекциям монцои-
доидных, щелочных и гранитоидных магматических образований. каждая 
магматическая серия наполняла тектонические трещины и силикатную 
матрицу дунитов свойственным именно ей флюидом. Флюид, с одной сто-
роны, производил экзоконтактовые метасоматиты, а, с другой стороны,  
в эндоконтактах насыщался веществом ранней силикатной матрицы (ду-
нита, пироксенита, косьвита, сиенита и др.) и превращался в своеобразные 
жилы наполнения метасоматизированного флюида. Это явление сингенетич-
ности собственно метасоматитов и жил заполнения метасоматизирован-
ного флюида схоже со скарновой формацией, ранее описанной в. а. Попо-
вым (2011). в целом широкое проявление метасоматоза в пределах массива 
кондёр способствовало существенному перераспределению ЭПг дунитов.

5.3.3. Уникальное россыпное месторождение платиновых металлов рек 
кондёр — Уоргалан

Первые сведения о потенциальной промышленной платиноносности 
верхнего притокока р. кондёр — руч. апендикс получены в 1957 г. ал-
данской экспедицией вагт (а.  н.  мильто, а.  а.  ельянов). уникальное 
россыпное месторождение платиновых металлов рек кондёр — уоргалан 
было открыто и разведано в период 1979–1988 гг. коллективом аяно-май-

ской грЭ Пго «дальгеология» (с. т. гимадеев, в. е. крот, с. а. лушев, 
г. д. малых, л. к. сагнаев, л. а. сахьянов, в. и. смирнов и др.) при участи 
а. г. мочалова (свкнии дво ан ссср), в. и. куторгина и др. (Цни-
гри) и в. а. дудника и др. (внии-1).

россыпное месторождение рек кондёр - уоргалан по запасам плати-
новых металлов — более 120 т является весьма крупным (уникальным). 
месторождение приурочено к долине 4–5-го порядка рек кондёр - уор-
галан и имеет суммарную протяженность (включая его части в притоках  
1, 2, 3-го порядков верховья реки кондёр) более 60 км (рис. 190), при сред-
ней ширине 360 м. 65 % запасов платиновых металлов находится в долине 
р. кондёр, 23 % — в р. уоргалан, 12 % — в притоках верховьев р. кондёр. 
месторождение кондёр по сложности геологического строения относится 
ко второй группе — к крупным, относительно выдержанным по ширине  
и длине, аллювиальным россыпям с неравномерным распределением по-
лезных ископаемых (методика…, 1992). Платиноносные «пески» (отложе-
ния с промышленными содержаниями ЭПг) россыпи приурочены в основ-
ном к приплотиковым частям разновозрастных аллювиальных отложений 
долин, террас и террасоувалов. средняя мощность «песков» на месторож-
дении составляет 2,4 м, а толщина перекрывающих их «торфов» (отложе-
ния с непромышленными содержаниями ЭПг) — 5,5 м. Продуктивность 
«песков» определяется средними для россыпи содержаниями около 2–5 г/
м3 ЭПг. в составе «песков» присутствует самородное золото (первые де-
сятки мг/м3), mt и spl (2,5–8 вес. %). «Шлиховая платина» месторождение 
относится главным образом к Pt > Ir-типу, второстепенное значение при-
надлежит Pt-типу (Мочалов, 1994; 1997). «головная» часть россыпного ме-
сторождения локализована на месте разрушения коренного источника — 
массива кондёр (рис. 188).

в рельефе массив выражен кольцевым хребтом (рис. 190), возвышаю-
щимся над омнинско-майским плоскогорьем на относительной высоте 
400–500 м. хребет возник как результат интрузивного, а затем протрузив-
ного вздымания массива (по кольцевым разломам), а также селективного 
выветривания и денудации относительно малоустойчивых щелочных ме-
тасоматитов и ультраосновных пород. сам хребет сложен породами архей-
ского и протерозойского возраста, в то время как внутренняя «котловина», 
представляющая собой структурно-эрозионную депрессию, выработана  
в породах интрузивных комплексов. внутренние склоны хребта и депрес-
сия дренируются водотоками, образующими центростремительную систе-
му с единой выводящей долиной рек кондёр — уоргалан (рис. 190).

развитие морфоструктуры и рельефа массива кондёр происходило  
в несколько этапов. в современном рельефе зафиксированы следы 
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 позднемелового-палеогенового и неоген-четвертичного (незавершен-
ного) циклов. в мел-палеогеновое время морфоструктура центрального 
типа эволюционировала от купольной до кольцевой; в конце этапа прои-
зошло ее значительное срезание и формирование поверхности «выравни-
вания». в неоген-четвертичном периоде вся территория омнинско-май-
ского плоскогорья испытала поднятие. если судить по высоте фрагментов 
поверхности «выравнивания», распространенных в пределах плоского-
рия на абсолютной высоте 700–800 м, а в пределах вершин кольцевого 
хребта на абсолютных отметках 1100–1300 м — поднятие кольцевой мор-
фоструктуры кондёр было более интенсивным. совпадение центральной 
части массива с центром расположенной здесь котловины свидетель-
ствует о том, что вектор опережающего восходящего неотектонического 
движения совпал с осью морфоструктуры, сначала ранней купольной,  
а затем кольцевой. унаследованное развитие рельефа обусловило мно-
гократное переотложение металлоносного аллювия, которое привело,  
с одной стороны, к концентрации мПг во внутренней котловине (42 %),  
а с другой — к выносу их части (58 %) за пределы коренного источника, 
массива кондёр, на значительное расстояние — более 35 км (Mochalov, 
Khoroshilova, 1998).

в составе россыпи выделяются пять разновозрастных комплексов ал-
лювия: плиоцен-нижнеплейстоценовый, среднеплейстоценовый, начала  
и второй половины верхнего плейстоцена, голоценовый. в случае сохран-
ности плиоцен-нижнеплейстоценовый комплекс выделяется своей наи-
большей продуктивностью мПг.

По характеру распределения мПг, россыпь кондёр обособляется на два 
участка. 1-й участок находится в пределах внутренней части котловины до раз-
ведочной линии (р. л.) 160, где преобладают зерна средней, крупной и само-
родковой фракций (табл. 56). 2-й участок находится за пределами кольцевого 
хребта, ниже р. л. 160, где существенное значение приобретают зерна средней, 
мелкой и тонкой фракций (табл. 56). русловая «щетка» р. кондёр в пределах 
каньона из кольцевого хребта кондёр (рис. 190) явилась естественным барье-
ром, препятствующим удалению крупных фракций. самородки (фракция бо-
лее 10 мм) в р. кондёр (р. л. 216–160) составляют — 1,5 вес. % от мПг россы-
пи, в притоках (ручьях) 1–3-го порядков — 5,2 вес. %, и в целом по водотокам 
внутренней части кольцевого хребта кондер — 2,5 вес. % (табл. 56). распро-
страненность платиновых самородков по весу приведена в табл. 56 и 57, при 
этом средний вес самородков до 100 г составил 14,5 г, а больше 100 г — 242,5 г.  
в ходе эксплуатации россыпи артелью старателей «амур» были добыты около 20 
самородков минералов ЭПг массой более 1 кг, среди которых самый крупный 
был — 3,5 кг (фр. — 111 мм) (Мочалов, 1997; 2001; Mochalov, Khoroshilova, 1998). 

5.3.4. особенности онтогении индивидов и агрегатов минералов 
платины щелочно-ультраосновного массива кондёр

сейчас известно около 120 мПг и несколько десятков новых, не ут-
вержденных как минеральные виды. размеры большинства мПг не пре-
вышают десятые доли мм, реже целые мм, а их масса, соответственно, 
составляет от доли мг до первой сотни мг. в россыпных месторождениях 
платиновых металлов существенная доля зерен мПг принадлежит фрак-
ции более 0,1 мм — «шлиховая платина», в коренном залегании такие зер-
на принято называть россыпеобразующими. в свою очередь, россыпеобразу-
ющими формациями ЭПг следует считать такие породы или их фациальные 
разновидности, а также ассоциации горных пород, в которых присутствуют 
минеральные индивиды и агрегаты ЭПг размером более 0,1 мм (Мочалов, 
1997). из всего многообразия мПг их кристаллические индивиды и агре-
гаты достигают размеров 1 см и массы свыше 1 г только у минералов груп-
пы самородной платины, редко самородного осмия и самородного иридия, 
звягинцевита и сперрилита. минералы группы самородной платины глав-
ным образом представлена интерметаллидами платины и железа: это изо-
ферроплатина – Pt3fe (кубическая сингония, – пространственная группа 
Pm-3m), тетраферроплатина – Ptfe, туламинит – Pt2fecu, ферроникель-
платина – Pt2feni (все принадлежат к тетрагональной сингонии, P4/mmm) 
и собственно самородная платина – неупорядоченный твердый раствор 
(Pt,fe) (кубическая сингония, Fm-3m). установлено, что среди россыпе-
образующих минералов платины (рмП)4 наибольшим распространением 
пользуются изоферроплатина или же криптоагрегаты (сростки с визуально 
неразличимыми индивидами) изоферроплатины с тетраферроплатиной 
или изоферроплатины с самородной платиной, а подчиненное значение 
занимает самородная платина (Мочалов и др., 1988).

в россыпном и коренном залегании кондёра установлен 91 минерал 
ЭПг и около 200 их разновидностей (табл. 58). мПг дунитов представ-
лены несколькими минералого-геохимическими и генетическими типа-
ми: 1) магматогенным Pt-тип; 2) магматогенно-флюидно-метасоматиче-
ским Pt-тип; 3) магматогенно-флюидно-метасоматическим Pt  >  Os-тип;  
4) флюидно-метаморфогенным Pt  >  Ir-тип; 5) магматогенно-флюидно-
метасоматическим Pt > Pd-тип. несмотря на минеральное многообразие 
минералого-геохимических и генетических типов, главными минералами 
всех типов являются рмП (Мочалов и др., 1988). они же составляют главен-
ствующую часть крупных минеральных образований — самородков. сре-

4 для простоты главные россыпеобразующие минералы платины: изоферроплатина, 
самородная платина, тетраферроплатина и их минеральные агрегаты в работе будут на-
зываться россыпеобразующими минералами платины, с аббревиатурой рмП.
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ди Pt > Pd-типа редко встречаются значительные по размеру образования,  
в основном звягинцевита и сперрилита, куперита, тетраауракуприта, ау-
рикуприда, самородного золота и меди с ЭПг и в единичных случаях ска-
ергаардита, стибиопалладинита и изомертиита (Мочалов, Галанкина, 2015). 
особенностью мПг является распространение кристаллических инди-
видов (Махоркина и др., 1994; Некрасов и др., 1994; Cabry, Laflamme, 1997; 
Shcheka et al., 2004) и псевдоморфоз (рис. 192). Псевдоморфозы трансфор-
мации, видоизменения и замещения ранних минеральных индивидов и их 
агрегатов (протоминералов) поздними являются показателем изменения 
физико-химических условий одних геологических процессов или их за-
меной другими процессами. Псевдоморфозы следует относить к одним из 
решающих фактов в генетической минералогии.

По главным минералообразующим элементам рмП образуют компакт-
ное поле составов на диаграмме (рис. 193, а). в то же время по элемен-
там — примесям иридия (вес. %) их можно разделить: Ir > 1,3 составляет 20 
вес. %, 1,3 > Ir > 0,2 составляет 70 % вес. % и Ir < 0,2 составляет 10 вес. %, 
при содержаниях rh — 0,54±0,45, Pd — 0,40±0,47 вес. % (Мочалов, 1994; 
Mochalov, Khoroshilova, 1998). среди рмП выделяется группа кристалличе-
ских индивидов (рис. 192, а), которые практически не содержат Ir (табл. 
59). в целом распространение таких кристаллов размером более 0,25 мм 
составляет первую сотую % от массы всех россыпеобразующих мПг, а их 
индивиды более 0,5 см встречаются исключительно редко. в то же время 
такие кристаллы рмП, даже в крайне незначительных количествах, в мире 
встречаются пока только на кондёре, поэтому их онтогенические особен-
ности представляют интерес.

в россыпном месторождении рек кондёр — уоргалан «шлиховую пла-
тину» в основном представляют рмП (табл. 60). судя по составу «шлихо-

вой платины», на всем протяжении месторождения и его разновозрастных 
комплексах от неогена до современного времени рмП на 90 вес.  % со-
ставляют индивиды, агрегаты и их осколки, принадлежащие в основном 
Pt > Ir-типу и в меньшей мере Pt > Os-типу и Pt-типу (Мочалов, 1997; 2001; 
Mochalov, Khoroshilova, 1998). если судить по содержанию иридия в россы-
пеобразующих рмП и распространению в них родия и палладия (табл. 59, 
60) на долю Pt > Pd-типа в россыпном месторождении приходится около 
10 мас. %. 

в эрозионном срезе массива кондёр наиболее стабильными и благо-
приятными условиями для образования рмП были те участки, в резуль-
тате которых формировались россыпи плиоцен-нижнеплейстоценового  
и среднеплейстоценового возраста, т. е. на ранних этапах эрозии дунитов. 
об этом свидетельствуют наиболее относительно низкие и стабильные со-
держания Ir в рмП, а также распространение сульфидов и арсенитов os  
и ru в наиболее удаленные от массива кондёр участках россыпи плиоцен-
нижнеплейстоценового и среднеплейстоценового возраста (табл. 60).

одним из наиболее распространенных и демонстративных минералов 
большинства магматических и метасоматических пород массива кондёр 
является cpx. к тому же cpx встречается во всех фациальных типах ду-
нитов. информативность cpx в срастаниях с мПг продемонстрирована 
среди кумулятивных гПд плутонов корякского нагорья (Мочалов, Бортни-
ков, 2008; Мочалов, Перцев, 2012). среди рмП минералого-геохимических  

рис. 192. а — срастание двух разных кубических кристаллов на одном по плоскости 
(111). б — каемчатая псевдоморфоза с реликтом изоферроплатины. Здесь и далее на 

фото обозначение bce — изображение в обратно-рассеянных электронах

рис. 193. диаграмма соотношения главных и второстепенных элементов: 
а — в рмП (765 химических анализов минеральных индивидов); б — самородного ос-
мия и самородного иридия (262 химических анализов минеральных индивидов) рос-
сыпного месторождения кондёр. 1–6 — поля плотности встречаемых составов рмП: 

1 — 1–2; 2 — 2–4; 3 — 4–6; 4 — 6–8; 5 — 8–10 и 6 — более 10 анализов
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типов, распространенных на массиве кондёр, также встречаются сраста-
ния с cpx. в настоящей работе не рассматривается полная характеристика 
cpx в срастаниях с рмП5, а приводится наиболее показательная, с нашей 
точки зрения, схема (рис. 194) по содержанию tio2

6 относительно магне-
зиальности — mg# = mg/(mg+fe) cpx (с комментариями о количествах 
na2o и cr2o3

7). cpx в срастаниях рмП массива кондёр можно разделить на 
3 группы (рис. 194): 

1) Cpx-1+Pt — с tio2 ~ 0,1→0,27, mg# ~ 0,88→0,95, na2o ~ 0,42±0,11 , 
cr2o3 ~ 0,59±0,16; 

2) Cpx-2+Pt — с tio2 < 0,1, mg# ~ 0,88→0,98, na2o ~ 0,96±0,60, cr2o3 ~ 
1,49±0,74;

3) Cpx-3+Pt — с tio2 ~ 0,25→0,85; mg# ~ 0,66→0,83; na2o ~ 3,94±0,82, 
cr2o3 ~ 0,73±0,80.

группа Cpx-1+Pt практически полностью соответствует срастаниям 
рмП дунитов и пироксенитов гПд массивов корякского нагорья. главен-
ствующим миналом в пироксене является диопсид. иногда рмП в этой 
группе, срастаются с am с содержаниями, как у cpx, tio2 ~0,1→0,32, mg# 
~0,88→0,95 и cr2o3 — 0,13–1,38 и более высокими na2o — 1,36–6,28, al2o3 
~3,5. в целом am представлен тремолитом с незначительными содержани-
ями эденитовой компоненты. Эту группу сопровождают индивиды хроми-
та mg# — 0,17–0,40, cr/cr+al (cr#) — 0,85–0,89, fe3+/fe общ. (fe3+#) — 
0,08–0,35. Pt3fe этой группы высоко- и среднеиридистая — Ir > 0,2 вес. %, 
часто наблюдаются срастания с самородными осмием и самордным ириди-
ем (табл. 58; рис. 193, б).

группу Cpx-2+Pt представляет более хромистый и натриевый di. также 
встречается am (рис. 194) cr2o3 ~2,5, na2o ~4,5 и al2o3 ~6,5, в целом его 
представляет эденит. в срастании с диопсидом встречается spl mg# ~0,49, 
cr# ~0,86 и fe3+# ~0,28, который кроме отдельных индивидов образует руд-
ные скопления. Pt3fe этой группы малоиридистая — Ir < 0,2 вес. %, рас-
пространенные элементы-примеси Pd и rh. рмП нередко сопровождают 
минералы Pd (табл. 58). в этой группе можно наблюдать псевдоморфозы 
ранних минералов Pt > Ir-типа с spl (mg# ~0,53, cr# ~0,87 и fe3+# ~0,38) 
дунитов (Мочалов, 2001; 2005; 2013 и др.). Псевдоморфозы концентриру-
ются в дунитах вблизи жильных образований монцонитовой и щелочной 
магматических серий (рис. 191, г). Представляется, что группа Cpx-2+Pt 
вместе с жильными хромититами в дунитах является результатом раство-

5 составы cpx включений в минералах Pt не приводятся.
6 анализ ti и cr в cpx и am вместе с рЗЭ, Zr и V проводился методом вторично-ион-

ной масс-спектрометрии в яФ Фти ран (г. ярославль) на приборе cameca Ims 4f 
с. г. симакиным и е. в. Потаповым.

7 содержания tio2, na2o, cr2o3 и al2o3 в cpx и am приводятся в мас. %.

рения ранних минералов Pt > Ir-типа, переноса и повторной кристалли-
зации spl и мПг под влиянием флюидов жильных магматических пород. 
в результате был сформирован Pt > Pd-тип с spl в интерстициальном про-
странстве дунитов. жильные хромититы с минерализацией Pt > Pd-типа  
с spl встречаются в западном секторе массива кондёр, от руч. коротыш до 
руч. малый (рис. 188, 190).

группу Cpx-3+Pt представляет в основном диопсид-авгит, содержание 
эгириновой компоненты достигает 31  %. в единичных случаях в сраста-
ниях встречается эгирин, такой же, как в сиенитах и их пегматитах (Не-
красов и др., 1994). вместе с cpx в срастаниях с рмП встречаются часто: 
mt, ap, bi, Phl, am (роговая обманка), chl, srp и реже: сульфиды cu, ти-
танит, ильменит, перовскит. Pt3fe этой группы малоиридистая — Ir < 0,2 
вес. %, распространенные элементы-примеси Pd и rh. рмП нередко со-
провождают минералы Pd (табл. 58). в этой группе можно наблюдать псев-
доморфозы ранних мПг различных минералого-геохимических типов. 

рис. 194. вариации состава cpx по магнезиальности и титану. 
а — массива кондёр (Некрасов и др., 1994): обозначены поля из дунитов (1), шлиров  
и жилок оливиновых пироксенитов в дунитах (2), пироксенитов «кольца» (3), косьви-
тов «кольца» (4), габбро «кольца» (5), даек косьвитов в дунитах, максимальное содержа-
ние tio2~1,05 вес. % (6), жильных пироксенитов в дунитах (7) и апатит-титаномагне-
тит-биотит-амфибол-клинопироксеновые пегматиты (метасоматиты), максимальное 
содержание tio2~1,02 вес.  % (8); гПд массива гальмоэнан (Мочалов, Перцев, 2012): 
диопсидовых дунитов (I); оливиновых клинопироксенитов и верлитов (II); магнетитсо-
держащих оливиновых клинопироксенитов (III); плагиоклазсодержащих пироксенитов 
и габброидов (IV). б — в агрегатах срастаний с рмП (включения не показаны), обозна-
чено поле (V) из гПд массива гальмоэнан (Мочалов, Перцев, 2012). условные обозначе-
ния: 18–28 № обр. со средними значениями (цифрой количество проанализированных 
зерен) исследованных на содержание изотопов rb-sr и sm-nd (Саватенков, Мочалов, 
2015): 18, 21, 30 — дунитов: 18 — среднезернистый светлый (6); 21 — крупнозернистый 
«черный» (7); 30 — мелкозернистый (7); 31 — жильный клинопироксенит в дуните (10); 
22, 25, 26 — пироксениты «кольца» (47); 23 — верлит «кольца» (20); 28 — косьвит «коль-
ца» (25); в агрегатах с минералами Pt: Pt>Os-типа, Pt > Pd-типа с псевдоморфозами 

мПг; di — диопсид; am — амфибол, aeg — авгит-диопсид; c — кристаллы
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 Псевдоморфозы встречаются во всех типах метасоматитов по дунитам 
вблизи жильных образований монцонитовой и щелочной магматических 
серий (рис. 191, е–з). Представляется, что группа Cpx-3+Pt в дунитах явля-
ется результатом растворения ранних мПг и повторной их кристаллиза-
ции под влиянием флюидов жильных магматических пород. в результате 
был сформирован Pt > Pd-тип в метасоматитах по дунитам.

кристаллические индивиды рмП (рис. 192, а) в основном распростра-
нены в группе Cpx-3+Pt, но встречаются и с группой Cpx-2+Pt. При этом  
в группе Cpx-3+Pt они бывают самыми крупными, более 0,5 см.

мПг Pt > Pd-типа в россыпном месторождении кондёр в осадках голо-
цена — верхнего плейстоцена пользуются большим (на 10–15 %) удельным 
весом по сравнению со средним плейстоцен-плиоценовыми (не превыша-
ет 10 %). Поэтому, вероятно, на ранних эрозионных срезах дуниты массива 
в меньшей степени были видоизменены метасоматическим влиянием маг-
матических пород монцонитовой и щелочной серий.

для того чтобы представить формы нахождения мПг в дунитах, без вли-
яния метасоматических процессов монцонитовых и щелочных магматиче-
ских серий, правомерно обратиться к основным особенностям их онтогении  
в гПд массиве гальмоэнан (рис. 195). в мелкозернистых и полигональных пег-
матоидных «черных» дунитах распространены микронные кристаллы рмП и 
spl (рис. 195, б, в), при этом в последних их количество на порядок увеличи-
вается (Назимова и др., 2003). в шлифах гПд массиве гальмоэнан в «черных» 
дунитах установлены зародыши минералов Pt3fe+Ptfe+Ptas2 флюидно-мета-
морфогенного Pt > Ir-типа (рис. 195, в, г). далее, в межзерновом пространстве 
рекристаллизованного ol «светлых» дунитов происходит развитие агрегатов 
рмП и spl вдоль флюидных каналов (рис. 195, д). наблюдается формирова-
ние шлировых скоплений рмП с приносом ЭПг от различных псевдомор-
фоз (рис. 195, е). весьма показательным является факт, когда несколько ран-
них минеральных агрегатов самородной платины (Pt,fe,Ir) в определенном 
направлении пронизывают флюидные струи (одно из зерен, рис. 195, ж, з).  
в результате внутри протоминерала — (Pt,fe,Ir) формируются характерные 
для Pt >Ir-типа минералы, иридистая Pt3fe и самородный иридий (Ir,os,Pt) 
(рис. 195, з), а за его пределами во флюидной струе Pt3fe+oss2+Irass (рис. 195, 
ж). таким образом, засвидетельствовано формирование мПг Pt  >  Ir-типа  
в псевдоморфозе и за пределами псевдоморфозы во флюидном потоке. Позд-
нее флюид кристаллизуется, как правило, как серпентинит, который нередко, 
при новых актах синмагматической рекристаллизации и перекристаллизации, 
вероятно, подвергается регенерации в дунит. об этом факте свидетельствуют 
многочисленные маломощные дунитовые жилы (до первых см) в различных 
фациальных разновидностях дунитов.

рис. 195. основные формы выделения рмП гПд массива гальмоэнан. 
а–в — магматогенный-флюидно-метасоматический Pt-типа в «черных» дунитах:  
а, в — кристаллы Pt3fe (Pt), spl и cpx. г — микронный агрегат Pt3fe+Ptfe+Ptas2 флю-
идно-метаморфогенного Pt  >  Ir-типа в интерстициальном пространстве рекристал-
лизованного «черного» дунита, (увеличенный фрагмент обведенного участка на рис. 
195, в). д, е — Формирование Pt3fe+Ptfe флюидно-метаморфогенного Pt  >  Ir-типа  
в рекристаллизованном «черном» дуните: д — в интерстициальном пространстве среди 
ol; е — в результате концентрации ЭПг из псевдоморфоз (Ps) ранних рмП в «шлир»,  
в котором отрицательные полости заполнены am. ж, з — Преобразование ранней само-
родной платины (Pt,fe), содержание Ir ~3 вес. %, струей флюида: ж — флюид проходит 
справа налево (направление указывает стрелка) сквозь (Pt,fe) и выносит Pt и другие 
ЭПг во флюидный канал в дуните в виде Pt3fe+Irass+oss2; з — увеличенный фрагмент 

канала флюида в (Pt,fe) заполненного Pt3fe+(Ir,os,Pt)
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Руководящие особенности онтогении минералов магматогенного и магма-
тогенно-флюидно-метасоматического Pt-типа. в ходе геологической съем-
ки 1:10 000 масштаба е. П. емельяненко и др., 1986–1991 гг., обнаружено, 
что средние содержания Pt несколько увеличиваются (на десятки мг/т)  
в эндоконтакте среднезернистых «светлых» дунитов, местами перекристал-
лизованных в крупнозернистые «черные», с поздними мелкозернистыми 
дунитами (рис. 188, магматогенно-флюидно-метасоматический Pt-тип). 
в этой кольцевой зоне рмП в основном представлены тонкой фракцией 
(>0,1 мм), их химический состав приведен в табл. 59, ан. I. такие составы 
рмП распространены в магматогенном и магматогенно-флюидно-мета-
соматическом Pt-типах (Мочалов, 1994; 1997; и др.). микронные выделе-
ния минералов группы самородной платины, куперита, сперрилита и spl 
редко, но наблюдаются в полированных шлифах мелкозернистых и круп-
нозернистых «черных» дунитах кондёра, такие же, как в мелкозернистых  
и полигональных пегматоидных «черных» дунитах гПд массиве галь-
моэнан (рис. 195, а–в) (Мочалов, 2013). кроме того, в небольших шлирах 
клинопироксенитов среди дунитов встречаются микронные кристаллики 
самородной платины и самородного иридия (рис. 196). состав cpx соот-
ветствует акцессорному из мелкозернистых и крупнозернистых «черных» 
дунитов (рис. 194, условные: 30, 21). кумулятивные структуры срастания 
cpx и ol в шлирах клинопироксенитов с микрокристаллами самородно-
го иридия и самородной платины указывают, что эти минералы, вероят-
но, следует причислять к магматогенно-флюидно-метасоматическому 
Pt-типу. таким образом, в магматических дунитах и под их влиянием пере-
кристаллизованных пегматоидных фациях развиты рассеянные микрон-
ные кристаллические мПг. вероятно, что в дунитах ЭПг пользуются ши-
роким распространением ввиде примесей в акцессорных сульфидах fe и ni 
(Емельяненко и др., 1989; Некрасов и др., 1994), так же как в гПд массивах 
корякского нагорья (Мочалов и др., 2002; Назимова и др., 2003).

Руководящие особенности онтогении минералов флюидно-метаморфоген-
ного Pt>Ir-типа. в свое время в мПг, spl и хромититах были установлены 
отрицательные включения, состоящие из газовых вакуолей и srp, chl, am 
и Phl  с изотопным составом кислорода: δо18 = +6,7 ‰, как у флюида ман-
тийных магм. Этот минеральный парагенезис не соответствовал основным 
параметрам вмещающих их ol и пироксену (ромбическому и моноклинно-
му) метаморфических мантийных перидотитовых комплексов офиолитов 
(Дмитренко, Мочалов, 1986; 1989; 2011; Дмитренко и др., 1985; 1987). в даль-
нейшем похожие минералы в отрицательных включениях были выявлены 
в дунитах щелочно-ультраосновных массивах (геология…, 1994; Мочалов; 
Мочалов 1997; 2001; 2005; Мочалов, Дмитренко, 1990а; 1990б; Mochalov, 

Khoroshilova, 1998) и гПд массивах корякского нагорья (Мочалов, 2013; Мо-
чалов и др., 2002). исследование этого явления позволило сформулировать 
положение, что большая часть мПг и spl в метаморфизованных, рекри-
сталлизованных и перекристаллизованных дунитах и перидотитах образо-
валась флюидно-метаморфогенным способом (Мочалов, 1986; 2001).

на массиве кондёр минералы флюидно-метаморфогенного Pt > Ir-типа 
сосредоточены как в межзерновом пространстве ol, так и шлирообразных 
скоплениях хромититов в рекристаллизованных «светлых» дунитах (рис. 
197). Зарождение скоплений хромититов осуществлялось по механизму, 
впервые описанному на массиве кондёр П. я. ярошем и е. П. Царицыным 
(1976; 1980). При рекристаллизации «черных» дунитов в пространство между 
зернами раздробленного ol попадает существенное количество ламелей spl, 
mt и cpx (рис. 195, б; рис. 196, а, б). Эти минералы растворяются флюидом, 
в результате в интерстициях образуются скопления новообразованных spl, 
mt и cpx (рис. 197, д). также из ранних микрокристаллов мПг (рис. 195, 
а–в; рис. 196, в, г) проистекает перераспределение рудных компонентов  
в интерстициальное пространство и дальнейший перенос по межзерновым 
интерстициям ol «светлых» дунитов. образование Pt > Ir-типа происходило 

рис. 196. вкрапленные включения в «черном» дуните (а, б) и клинопироксените (в, 
г): а — хроммагнетита (черные, линейные); б — магнохромшпинелида (коричневые, 

прямоугольные); в — кристаллов куперита (белые) и spl (серый); г — кубические 
кристаллики самородного иридия и самородной платины (белые). дс а, б 0,1 мм
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в ходе кумулятивной эволюции пикритового расплава в процессе синмаг-
матической рекристаллизации дунитов по модели, показанной на рис. 189. 
об этом могут также свидетельствовать составы и эволюционный тренд cpx 
(рис. 194), такой же, как был ранее описанным на гПд массиве гальмоэнан 
(Перцев, 2004; Мочалов, Перцев, 2012; Batanova et al., 2005).

Руководящие особенности онтогении минералов магматогенно-флюидно-
метасоматического Pt > Os-типа. среди магматических прожилков и шли-
ров клинопироксенитов в дунитах (состав которых соответствует рис. 194, 
условное обозначение 31) наблюдаются образования с самородным осми-
ем (рис. 198, а). они полностью аналогичны минералам ЭПг Pt > Os-типа 
(рис. 194, б) гПд массивов корякского нагорья (Мочалов, 2009; Мочалов, 
Перцев, 2012). кроме того, среди клинопироксенитов встречаются доста-
точно крупные агрегаты рмП (до 5 мм) с многочисленными включени-
ями самородного иридия — (Ir,os,Pt) (рис. 198, в). в экзоконтакте с cpx 
находится реликтовый ol (рис. 198, в). в cpx встречаются псевдоморфо-
зы ранних мПг Pt  >  Ir-типа (рис. 199). в этой связи можно утверждать  
о контаминации клинопироксенитов элементами из ранних мПг дуни-
тов и главным образом легкоподвижным в газовых соединениях os, как 
это было описано ранее (Мочалов, 2001; 2005; 2009; Мочалов, Дмитренко, 
1990а; 1990б; Мочалов, Перцев, 2012). в то же время в клинопироксенитах 
наблюдается дифференциация летучего os и слаболетучего Ir. Ir кристал-
лизуется в виде самородного иридия ближе к ранее существовавшим мПг 
и ol. в целом минерализация Pt > Os-типа образует минеральные агрегаты 
в межзерновом пространстве ранее закристаллизованного cpx, о чем сви-
детельствует ксеноморфное положение рмП (рис. 198, г).

на массиве кондёр обнаружена минерализация Pt > Os-типа в мелко-
зернистых дунитах (рис. 198, б). вероятно, мелкозернистые дуниты, как  
и клинопироксениты, являлись более поздними кумулятивными образо-
ваниями, в эндоконтактах которых совершались контаминации Pt с суще-
ственными порциями os из минералов ЭПг ранних дунитов. растворение 
ранних мПг Pt > Ir-типа в экзоконтактах мелкозернистых дунитов фикси-
руется соответствующими псевдоморфозами (рис. 199, а).

Руководящие особенности онтогении минералов магматогенно-флюидно-
метасоматического Pt > Pd-типа.

как было заявлено, среди крупной фракции мПг массива кондёр  
в дунитах на данном этапе можно выделить магматогенно-флюидно-мета-
соматические: 1) Pt >Pd-тип  с spl интерстициального пространства дуни-
тов и жильных хромититов (рис. 191, г, 198, д, 199, е, ж); и 2) Pt > Pd-тип  
в метасоматитах по дунитам. метасоматиты находятся в зальбандах, жиль-
ных штокверках и экзоконтактовых образованиях, которые  генерируют 

рис. 197. мПг флюидно-метаморфогенного Pt >Ir-типа, заполняющие 
интерстициальное пространство дунитов. а–г — ксеноморфные агрегаты рмП (а)  

и с spl (б–г) в межзерновом пространстве ol, ol имеет округло-растворенные 
очертания или брекчиевидную текстуру (г) в srp; взаимоотношение рмП 

с spl индукционные; со стороны srp наблюдаются ступени роста ранее 
закристаллизованных индивидов рмП. д — индивиды spl в межзерновом 

пространстве ol, в котором сохранились ламелли магнохромшпинелида (черная 
сыпь). е — хромититовый шлир с рмП и srp. ж, з — осколок изоферроплатины (Pt3fe) 
из хромитита, сглаженные индукционные поверхности (ind) Pt3fe c spl и скульптуры 

роста Pt3fe по границе с srp (cr-gr), т. е. srp закристаллизовавшемся позднее,  
з — участок выделенный красным на фото ж. а, б — фото полированных шлифов, дс 

1. 25 мм; д — прозрачный шлиф, в скрещенных поляроидах, дс 0,5 мм. Здесь (ж, з)  
и далее на фото обозначение sel — изображение во вторичных электронах
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магматические тела косьвитов, горнблендитов, щелочных пегматитов, 
сиенитов и субщелочных гранитов. метасоматиты главным образом 
представлены апатит-титаномагнетит-биотит-амфибол-клинопироксе-
нитами, оливин-диопсидитами, амфиболитами и серпентинитами (рис. 
191, е–з, 198, е, 199, б, г, з).

главной особенностью Pt > Pd-типа является то, что среди рмП рас-
пространены второстепенные или редкие включения минералов Pd и дру-
гих ЭПг (табл. 58). минералы Pd являются главными в магматических 

рис. 198. срастания мПг с cpx (а, в–з) и ol (б). а–г — Pt> Os-типа в группе Cpx-1+Pt, 
рмП с включениями самородного осмия (а, б, г) и самородного иридия (в) в жильных 
и шлировых клинопироксенитах (а, в, г) и позднем мелкозернистом дуните (б): а–в — 
фото шлифов, дс — 2 мм; г — ксеноморфный осколок от шлира, дс 5 мм. д, е — мПг 

Pt > Pd-типа: д — с Spl в группе Cpx-2+Pt; е — в группе Cpx-3+Pt

рис. 199. Псевдоморфозы метасоматического замещения мПг. а, в, д, ж — Pt > Ir-типа  
в интерстициальном пространстве дунита: 

а, б — внутри зерен изоферроплатины направленное замещение вдоль спаянности ирар-
сит-холлингвортит и маланит-купроиридсит-купрородсит, по границам зерен диффу-
зионное псевдоморфное замещение сперрилитом (а) и куперитом (в), с образованием 
аллотриоморфно-, гипидиоморфнозернистых или полигональных структур с теневыми 
текстурами ранних сульфидов ЭПг (в); д — растворение с образованием пористых тек-
стур с коррозионными реликтами рмП и spl; ж — брекчиевидная текстура регенериро-
ванной изоферроплатины с реликтами spl. б, г, е, з — Pt > Pd-типа в амфибол-пирок-
сеновых метасоматитов по дунитам: б — псевдоморфное замещение по границам зерен 
рмП сперрилитом на контакте с эгирин-авгитом и гастингситом, в изоферроплатине 
многочисленные негативные включения выполненные cpx+Phl+ap; г — псевдоморф-
ное замещение по границам зерен рмП куперитом с включениями эрликманит-лаурита  
и ирарсита на контакте с роговой обманкой; е — растворение с образованием теневых 
текстур с коррозионными реликтами мПг и новообразованных хромита и друзовых 
рмП в миароловых пустотах с chl; з — псевдоморфное замещение по границам зерен 
рмП куперитом с включениями маланит-купроиридсита, эрликманита и ирарсита на 
контакте с эгирин-авгитом, в последнем вкрапленно-пятнистые новообразования маг-

нетит-хромита. а, б, в, ж — фотографии шлифов, а, б, в дс 3 мм, ж — 0,5 мм
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жильных породах монцонитовой и щелочной серий, тогда как минералы 
группы самородной платины в них являются второстепенными. При этом 
большинство мПг представляют интерметаллиды Pd, cu, sn, bi, te, суль-
фиды, арсениды и оксиды (Гуревич, Полонянкин, 2016; Петров и др., 2016). 
также среди Pt > Pd-типа, наряду с характерными минеральными агрега-
тами мПг, значительные их количество распространены в виде псевдо-
морфоз трансформации, видоизменения и замещения протоминералов 
ранних Pt>Ir-, Pt>Os- и Pt-типов (рис. 192, б, 199). При этом, иногда среди 
псевдоморфоз встречаются более ранние минералы собственно Pt  >  Pd-
типа (рис. 200, а). реликты ранних хромититов с мПг Pt > Ir-типа можно 
наблюдать и среди рмП Pt > Pd-типа с spl в интерстициальном простран-
стве дунитов (рис. 199, д, ж).

среди псевдоморфоз Pt > Pd-типа встречаются агрегаты крупных кри-
сталлов сперрилита с полигональной структурой (рис. 200, в, г). их об-
разование можно проследить на примере пористых псевдоморфоз Pt3fe 
трансформации (рис. 200, а). далее по пористой псевдоморфозе наблю-
дается повторная псевдоморфоза замещения пористой Pt3fe микрокри-
сталлами сперрилита (рис. 200, б). естественный отбор роста индивидов 
сперрилита в конечном итоге и формирует агрегат из крупных кристаллов 
с полигональной структурой (рис. 200, в, г). вероятно, таким же образом 
образуются многие полигональные минеральные агрегаты ol в процессах 
перекристаллизации дунитов массива кондёр. характерно также явление 
повторных псевдоморфоз рмП по минеральному агрегату сперрилита или 
куперита (рис. 200, д).

индивидуальностью Pt > Pd-типа является присутствие крупных (до не-
скольких см) кубических кристаллов, двойников и друзовидных срастаний 
рмП (рис. 192, а, 201). габитусные формы кубических кристаллических 
индивидов Pt3fe {100}+{111}, класс симметрии mЗm. Эпиграммы некото-
рых образцов кристаллических индивидов Pt3fe, снятых в направлении 
{100}, показали, что они имеют фрагментарное строение. данное обсто-
ятельство позволяет делать предположение об имевших место син- или 
посткристаллизационных дислокациях или деформациях индивидов Pt3fe 
(Махоркина и др., 1994).

Зарождение кристаллических индивидов Pt3fe наблюдается в псевдо-
морфозе, на поверхности псевдоморфозы и за пределами псевдоморфоз, за 
счет переотложенной Pt (рис. 201). Псевдоморфизация ранних (реликто-
вых) рмП предполагает пресыщение минералообразующего флюида пла-
тиной. из пересыщенного флюида образовались зародыши рмП внутри, 
на поверхности псевдоморфозы, и далее на минералах стенок межзерново-
го пространства (полости) силикатной матрицы и в результате свободного 

рис. 200. Преобразование рмП в сперрилит (а–г) и повторная регенерация в рмП (д) 
(псевдоморфозы псевдоморфоз): 

а — каемчатая псевдоморфоза с пористо-реликтовой структурой по кубическому кри-
сталлу изоферроплатины; б — рост метакристаллов сперрилита среди рмП с пори-
сто-реликтовой структурой, с образованием порфирометазернистых и полигонально-
зернистых агрегатов; в — теневая «кубическая» псевдоморфоза агрегата сперрилита,  
с полигональнозернестой структурой (г); д — повторная псевдоморфоза рмП по мине-
ральному агрегату сперрилита, текстура разнозернисто-реликтовая сперрилита в алло-
триоморфнометозернистом агрегате рмП. е — кайма вторичного нарастания минера-
лов Pd и au на ранние рмП, «рубашка» кабриита (серая) и тетрааурикуприта — (au,Pt)

cu с включениями борнита (коричневый) и халькопирита (желтый)
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роста. Позднее из флюида кристаллизуются srp, am, халькопирит (пре-
образованного в малахит (Дервиц и др., 1999)), василит и другие минералы 
(рис. 201). срастания зародышей кристаллических индивидов рмП (рис. 
201, г) ориентированы по плоскости (111) или (112) и редко по плоскости 
(100). взаимодействие зародышей, вероятно, происходит и с полярным 
взаимодействием. дальнейшее разрастание граней сростков зародышей 
приводит к формированию двойников, вероятно по флюоритовому и шпи-
нелевому законам (требуется до изучение законов двойникования рмП).

химический состав кристаллов ~ Pt3fe у двойников преимуществен-
но ~Pt3-xfe (табл. 59). рентгенометрический анализ нескольких образцов 
кубических кристаллических индивидов показал, что они представлены 
упорядоченной кубической ячейкой — Pm-3m с параметрами, близкими 
0,3860 нм. в то же время некоторые двойники по результатам рентгеноме-
трического анализа представлены криптоагрегатами Pt3fe с примитивной 
Pm-3m ячейкой и тетрагональной ячейкой — P4/mmm, характерной для те-
траферроплатины — Ptfe, с параметрами α = 0,3860 и ϲ = 0,3704 нм (визу-
ально под микроскопом тетрагональная фаза не проявлена). По-видимому, 
рост зародышей двойников Pt3fe с ячейкой Pm-3m обусловлен взаимодей-
ствием с двойникующей (эпитаксиальной) фазой Ptfe, имеющей отличную 
структуру — P4/mmm. вероятно также, что при формировании зародышей 
двойников криптоагрегатов рмП должны происходить синтаксиальные или 
эпитаксиальные взаимоотношения гранецентрированной fm-3m ячейки 
самородной платины — (Pt,fe) по плоскости (100), с объемно центрирован-
ной примитивной Pm-3m ячейкой Pt3fe по плоскости (111).

рост кристаллов и многочисленных двойников рмП осуществлялся 
ступенчато-слоевым, каркасным, скелетным и мозаично-расщепленным 
способами (рис. 201). в результате такого роста в кристаллах Pt3fe обра-
зуются идеальные отрицательные кубические полости, часто заполнен-
ные раскристаллизовавшимся минералообразующим флюидом (рис. 202, 
г–ж). весьма оригинально выглядят таблитчато-нитевидные субиндивиды 
криптоагрегатов Pt3fe и Ptfe, в виде «волосяного» покрова на плоскостях 
(111) или (100) ранних кристаллических индивидах Pt3fe. нитевидные су-
биндивиды соединяются между собой в эпитаксиальные кубические кар-
касы (рис. 201, з). 

При росте индивидов рмП существенное значение имеют ростовые 
и деформационные дислокации, которые отразились на их сложных или 
причудливых формах индивидов и агрегатов. 

к наиболее поздним минералам Pt > Pd-типа надо относить эпитакси-
альные срастания и «рубашки» минералов Pd и au на минеральных агрега-
тах и кристаллических индивидах минералов Pt (рис. 200, е).

рис. 201. кристаллические рмП, в полированных шлифах (а, в), их морфология (б, г, ж, 
з) и скульптуры роста (ж–з): 

а — в жильном диопсиде (cpx) и srp среди ol дунита скелетная псевдоморфоза остаточ-
ного ирарсита (серая) по бывшим агрегатам мПг, внутри и на некотором удалении ново-
образованные кристаллические индивиды и агрегаты изоферроплатины; б — кубический 
кристалл среди малахит-хризоколлы по халькопириту; в — агрегат кристаллов с включе-
ниями борнита и халькопирита (внизу справа) в срастании с mt в серпентинитовой жиле; 
г — двойниковое срастание кристаллов кубического габитуса по плоскости (111) в кае-
мочной псевдоморфозе коррозионно-пористых рмП (см. рис. 192, б); д — слоистый рост 
грани, с неодинаковой скоростью разрастания, и ступенями роста; е — мозаичный рост 
«кубическими» — «призматическими» эпитаксиальными блоками, различных размеров; 
ж — срастание 3-х кубических кристаллов со скульптурами роста; з — призматически-
нитевидные субиндивиды и каркасные кристаллы с гранями {111}+{100} из призматиче-

ски-нитевидных субиндивидов (в промежутках силикаты выветривания)
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большая часть агрегатов мПг является результатом направленного 
заполнения интерстициального пространства, с образованием гипидио-
морфнозернистых структур с последовательной кристаллизацией инди-
видов различных видов. При этом часто кристаллические индивиды рмП 
являются результатом многократного зарождения и роста на кристаллах 
ранних генераций. Это же относится к их минеральным агрегатам рмП  
с spl и cpx. индукционные взаимоотношения образуются лишь между ра-
стущими индивидами двойников рмП или одновременно зародившихся 
и растущих в непосредственной близости индивидов рмП (рис. 197–201).

Руководящие особенности онтогении включений в РМП. 
в срастаниях с мПг встречается большинство породообразующих ми-

нералов (силикаты, оксиды, сульфиды и др.) характерных для фациальных 
разновидностей дунитов и образованных по ним метасоматических пород 
массива кондёр. При этом в ходе эволюции минералого-геохимических ти-
пов от магматогенного Pt-типа → магматогенно-флюидно-метасоматиче-
ского Pt-типа → магматогенно-флюидно-метасоматическим Pt > Os-типа → 
флюидно-метаморфогенного Pt > Ir-типа до магматогенно-флюидно-ме-
тасоматического Pt > Pd-типа статус ранних породообразующих минера-
лов изменяется от сингенетичных (магматогенных) → на реликтовые → пе-
рекристаллизованные → метасоматически видоизмененные. большая часть 
рмП срастаются с породообразующими минералами в результате более 
позднего свободного роста в интерстициальном или коррозионном про-
странстве (рис. 195, 197, 198). другая часть рмП является метакристаллами 
и метазернами, как результат метасоматического роста в твердой среде ра-
нее образованных мПг в срастаниях с силикатами, оксидами, сульфидами 
и др. (рис. 199, 200). индукционные совместные взаимоотношения роста 
наблюдаются у рмП с частью spl, mt, cpx, ap и сульфидами cu и fe. srp 
с газовыми пустотами всегда является конечным, остаточным продуктом 
направленного заполнения интерстициального пространства в ходе фор-
мирования агрегатов с рмП.

в ходе эволюции минералого-геохимических типов мПг массива кон-
дёр изменяется состав и положение минералов-включений (силикаты, 
оксиды, сульфиды и др.) в главных рмП. большинство минералов-вклю-
чений можно разделить на кристаллические идиоморфные (рис. 202) и гип-
диоморфные и отрицательные кристаллы кубического и призматического 
облика (рис. 202). отрицательные кристаллы практически повсеместно об-
разованы поли- и мономинеральными агрегатами с газовыми пустотами. 
кроме этого, встречено газо-жидкое включения (рис. 202, з) (Рудашевский 
и др., 1982; Мочалов, 1986; 2001; Дмитренко, Мочалов, 1989; Мочалов, Дми-
тренко, 1990а; 1990б; геология…, 1994).

рис. 202. включения в мПг, идиоморфные и гипидиоморфные (а, в), в отрицательных 
кристаллах (б, г–з). 

а, б — включения в офиолитов корякского нагорья: а — в индивиде самородного иридия 
(Ir, Pt) кристаллы ol, spl и округлая вакуоль cpx (диопсид) + spl внутри пентландит с ЭПг 
(серый) в срастании с минералом — Ir2(ni,fe)4S7 (белый), из кумулятивной серии усть-
бельского массива; б — отрицательные кристаллы srp + chl и минералов ЭПг в акцессор-
ных spl (верхний ряд) и хромититах (нижний ряд) из дунит-перидотитовых мантийных ре-
ститов, рисунки включений самородного иридия (Ir), самородного осмия (os) и минералов 
Pt, отрицательные кристаллы «металлических октаэдров» ru-гексаферрума — (fe,ru,os), 
и Ir-гексаферрума — (fe,Ir), дс srp + chl ~ 0,2 мм. в–з — массив кондёр: в — скомпонова-
на из разных минеральных агрегатов: 1 — кристаллы перовскит (внизу) и борнит (вверху) 
Pt > Pd-тип, 2 — кристаллы самородного осмия, cpx (диопсида) и spl Pt > Ir-тип; г — am 
(тремолит) в пористом srp; д — cpx (диопсид) + am (роговая обманка) + ap, с f и sr, между 
минералами газовые пустоты; е — ортоклаз (or) + am (роговая обманка) + bt; ж — cpx 
(авгит) + Phl, внизу справа куперит (серый), дс 0,3 мм; з — газово-жидкое включение  

в таблитчатом самородном осмии среди изоферроплатины, дс 0,2 мм
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среди рмП Pt  >  Ir-типа идиоморфные и гипдиоморфные кристал-
лические минералы-включения главным образом представляют spl, cpx, 
ap, mt, сульфиды fe, cu, ni, и др. (рис. 202, в–2). ol в кристаллических 
включениях встречается редко. ol-включения отличаются от породообра-
зующего ol собственной кристаллографической огранкой, идеальной про-
зрачностью, что придает им «ювелирный» облик, и менее железистым со-
ставом (геология, 1994; Mochalov, Khoroshilova, 1998; и др.). характерно, что 
кристаллы ol-включений в рмП кондёра в настоящий момент не встре-
чены в срастаниях с кристаллическими включениями spl. в то же время 
spl-включение часто образует срастания с cpx-включением в рмП Pt > Ir-
типа. специально для сравнения приведены такие кристаллические вклю-
чения в индивиде самородного иридия (Ir, Pt) из дунитов кумулятивной 
серии, сопряженные с мантийными перидотитами усть-бельского масси-
ва корякского нагорья (рис. 202, а). отмечаются последовательно образо-
ванные кристаллические индивиды ol в срастаниях с spl и самородного 
иридия, с гладкой индукционной границей между минералами. в то же 
время рядом в этом же зерне самородного иридия находится округлая ва-
куоль cpx (диопсид) + spl + пентландит с ЭПг в срастании с минералом 
— Ir2(ni,fe)4S7. Представляется, что граница вакуоли, заполненной cpx 
+ spl, также является индукционной относительно самородного иридия.  
в то время как форма пентландита+Ir2(ni,fe)4S7 подчинена структурному 
мотиву cpx. в этой связи последовательность кристаллических включений 
ol→spl→(Ir,Pt)→cpx+spl→(fe,ni,Pt)1-xs + Ir2(ni,fe)4S7 отражает кристалли-
зацию из растворов или расплавов. впервые «ювелирные» ol-включения 
были встречены и описаны в хромшпинелидах и минералах ЭПг в мантий-
ных перидотитах корякского нагорья, а затем массиве кондёр (Дмитренко, 
Мочалов, 1986; 1989). недавно, на современном уровне ol-включения из 
жильных хромититов массива кондёр описал е. в. Пушкарев с соавторами 
(2015).

среди рмП Pt > Pd-типа встречаются кристаллические включения cpx, 
ap, mt, bi, chl, ильменита, титанита, перовскита (рис. 202, в–1), сульфи-
дов fe, cu и ni (Мочалов и др., 2007; Мочалов, 2016).

в рмП массива кондёр отрицательные включения кубического и при-
зматического облика представлены агрегатами различных минералов (рис. 
202, г–ж). мономинеральные агрегаты представляют в основном srp, chl 
и реже am (тремолит, эденит). для рмП Pt > Ir-типа дунитов и хромити-
тов больше всего характерны отрицательные включения, в которых основ-
ное положение занимает cpx, am и часто Phl, ap, chl, srp (рис. 202, г, д). 
состав их непостоянный, с существенными вариациями содержания na, 
K, fe, al, ti и cr. в определенных случаях, особенно у рмП Pt > Pd-типа, 

в отрицательных включениях встречаются bt (рис. 202, е, ж), K-полевой 
шпат, плагиоклаз, реже нефелин, канкринит и натролит. распростране-
ние той или иной группы минералов в отрицательных включениях в рмП 
предшествует появлению этих же минералов в минеральных агрегатах. 
Это свидетельствует, что образование флюидно-метаморфогенного или 
магматогенно-флюидно-метасоматического типов мПг происходило при 
внедрении синмагматических флюидов пикритов, монцонитов, щелочной 
или гранитоидной магмы. синмагматический флюид, с одной стороны, 
перераспределял ранние мПг кумулятивной, перекристаллизованной, 
рекристаллизованной или метасоматизированной дунитовой матрицы  
и, с другой стороны, привносил характерные для той или другой магмы 
ЭПг.

классические, впервые установленные в мантийных лерцолитах, гарц-
бургитах и дунитах флюидно-метаморфогенные отрицательные включения 
кубического, октаэдрического и гексагонального облика мПг с chl, srp и 
am (рис. 202, б) (Дмитренко, Мочалов, 1989; 2011; Мочалов, 1986; 2001; Моча-
лов, Дмитренко, 1990; 2017) на массиве кондёр не обнаружены. в формиро-
вании мПг и spl в мантийных перидотитах (рис. 202, б) принимал участие 
флюид мантийных магм, о чем свидетельствует изотопный состав кислорода: 
δо18 = +6,7 ‰ из первичного серпентина отрицательных включений. в мас-
сиве кондёр образование мПг происходило в процессах кристаллизации  
в малоглубинных участках алданского щита (геология…, 1994; Некрасов и др., 
1994) пикритового (Симонов и др., 2011), монцонитового, щелочного и грани-
тоидного расплавов (Емельяненко, 1991ф.; Орлова, 1991) и метасоматических 
видоизменений дунитов (Богомолов, 1968). собственная летучесть кислорода 
в рмП и сингентичных им cpx, spl и вмещающем перекристаллизованном 
ol оказывается между буферными равновесиями кварц-фаялит-магнетит  
и вюстит-магнетит. При высоких значениях температуры (выше 1000 °с) этот 
показатель аналогичен значениям летучести кислорода окислительно-вос-
становительного состояния основных магм в близповерхностных обстанов-
ках. в то же время при температурах ниже 800–850 °с собственная летучесть 
всех этих минералов оказывается близкой или ниже буферного равнове-
сия железо-вюстит, что соответствует высвобождению железа из силикатов  
и указывает на условия образования рмП. близость значений собствен-
ной летучести кислорода для рмП, субферрихромита, хромита, форстерита  
и хромдиопсида свидетельствует о том, что образование этих минералов 
происходило в близких окислительно-востановительных условиях при от-
носительно низких температурах ~850 °с (Кадик и др., 1998). изотопный со-
став кислорода spl, cpx, ol в срастаниях с рмП массива кондер δ18о = 3,1–
5,2 свидетельствует о том, что образование минералов  происходило из 
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 магматического флюида в ассоциации с паром формационных вод метеор-
ного происхождения (Уханов и др., 1997). Это заключение также свидетель-
свует о близповерхностных обстановках формирования рмП дунитов мас-
сива кондёр.

недавно принципиальная возможность прямого определения возраста 
рмП была продемонстрирована ю. а. Шуколюковым с коллегами в иггд 
ран разработанным новым 190Pt-4he методом (Шуколюков и др., 2012). 
ввиду установленной высокой сохранности радиогенного гелия в минера-
лах группы самородной платины появилась возможность оценить момент 
начала рудообразования ЭПг и его этапы в ходе петрогенезиса силикат-
ной матрицы. возраст, полученный по тангенсу угла наклона изохроны, 
построенной по данным содержания 190Pt и 4he из 31 обр. рмП Pt >  Ir-, 
Pt > Os- и Pt > Pd- типов массива кондёр, составил 129±6 млн лет. Это свиде-
тельствует, что платинометальное рудообразование магматогенного, мета-
морфогенного и метасоматического генезиса осуществлялось синхронно-
последовательно эволюции, сначала пикритового, а затем субщелочного  
и щелочного расплавов мезозойской тектоно-магматической активизации 
алданского щита, в достаточно узкий диапазон геологического времени, 
между титонским и готеривским веками (Мочалов, Якубович, 2016; Мочалов 
и др., 2016).

5.3.5. заключение и выводы

в данной работе осуществлена попытка определить составляющие ча-
сти всего многообразия мПг дунитов щелочно-ультраосновного массива 
кондёр. дуниты массива являются продуктами кумулятивного полици-
клического образования ультраосновных (пикритовых) расплавов, в ходе 
своей эволюции испытавшими неоднократные синмагматические рекри-
сталлизационные и перекристаллизационные перестройки. весьма услож-
няют конструкцию дунитов метасоматические изменения, обусловленные 
последовательными магматическими инъекциями монцонитовой, щелоч-
ной и гранотоидной серий.

несмотря на сложную устроенность дунитов, возможно, удалось опре-
делить основные онтогенические особенности (зарождение, развитие  
и видоизменение) рмП: 1) магматогенного Pt-типа; 2) магматогенно-
флюидно-метасоматического Pt-типа; 3) магматогенно-флюидно-мета-
соматического Pt > Os-типа; 4) флюидно-метаморфогенного Pt > Ir-типа; 
5) магматогенно-флюидно-метасоматического Pt > Pd-типа. установлена 
способность ЭПг реагировать на трансформации флюидов и преобразо-
вывать рмП в псевдоморфозы. благодаря псевдоморфозам рмП были 

поделены на разновозрастные и генетические группы. также разделению 
рмП способствовали исследования клинопироксенов в срастаниях с мПг 
и их минералов-включений — идиоморфных и отрицательных кристаллов. 
они позволили установить связь рмП с производными магматического, 
метаморфического и метасоматического состояния платиносодержащей 
силикатной матрицы.

сделана попытка определить распространение мПг главных минера-
лого-геохимических типов дунитов в объеме всего эрозионного среза мас-
сива кондёр. с этой целью был использован большой материал по иссле-
дованию «шлиховой платины» в уникальном месторождении платиновых 
металлов рек кондёр - уоргалан. в условиях формировании дунитов и пи-
роксенитов показана главенствующая роль развития рмП Pt > Ir-типа при 
подчиненной Pt > Os- и Pt-типов, существенная доля которых (более 10 %) 
в ходе окончательного становления массива кондёр была преобразована  
в мПг Pt > Pd-типа.

решению проблемы распространению мПг магматогенного Pt-типа, 
магматогенно-флюидно-метасоматического Pt-типа; магматогенно-флю-
идно-метасоматического Pt  >  Os-типа и флюидно-метаморфогенного 
Pt > Ir-типа разнофациальных дунитов массива кондёр, до их преобразо-
вания монцонитовой, щелочной и гранитоидной магматическими серия-
ми, способствовали знания системы минералогии ЭПг дунитов наиболее 
«просто» устроенного, «молодого» — мел-палеогенового кумулятивного 
полициклического габбро-пироксенит-дунитового массива гальмоэнан 
корякского нагорья.
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докембрийская геологическая история Земли и, в частности, вопросы 
геодинамики докембрия остаются в числе вопросов, являющихся краеуголь-
ными для пониманию истории развития нашей планеты. частью проблемы 
докембрийской тектоники является вопрос о начале проявления тектоники 
плит и о роли субдукции в формировании архейской континентальной коры. 
в монографии рассмотрены существующие представления, с акцентом на 
проявления вулканизма при образовании зеленокаменных поясов в палео-  
и мезоархее в связи с плюмами. Это не противоречит распространенным 
представлениям, что плейт-тектоника начала действовать с неоархея (напри-
мер, Condie, 2001; Хаин, Ломизе, 2005; Van Kranendonk, 2007; 1010; Bédard, 2013; 
и др.). Подробно анализируется и другое представление (например, Condie, 
Krőner, 2008) о том, что переход от тектоники плюмов к плейт-тектонике не 
являлся глобальным событием. обсуждается также точка зрения (например, 
Hamilton, 1998; Stern, 2008), что плейт-тектонический механизм активно реа-
лизовался на Земле только начиная с неопротерозоя.

таким образом, в приведенных геологических примерах, в основном от-
носящихся к территории бывшего ссср, для докембрийских комплексов 
предполагаются геодинамические режимы, аналогичные фанерозойским 
с различного рода исключениями и особенностями, связанными со спец-
ификой термического состояния мантии и геодинамического развития 
литосферы на ранних стадиях развития Земли. в этом отношении наши 
данные не противоречат большинству геодинамических моделей, сочета-
ющих, для небольших сегментов раннедокембрийской литосферы, «плюм» 
и «плейт-тектонические» режимы формирования. к фактам, имеющим 
принципиальное значение для понимания геодинамической природы ран-
него докембрия, отнесено существование высокого геотермического гра-
диента в архее, связанного с большей скоростью теплогенерации на ран-
них стадиях развития Земли. Предполагается, что эти причины определили 
и высокую температуру архейской верхней мании, на сотни градусов пре-
вышающую современную (Richter, 1988; Herzberg, 1995), что должно было 
привести к формированию более мощной океанической коры с высокой 
плавучестью, препятствующей ее субдукции.

среди ранних ассоциаций пород Земли преобладают тоналит-трон-
дьемиты, которые подробно рассмотрены в ряде глав. несравнимо мень-
ше пород ттг серии распространены древние ультраосновные породы:  
в заметном количестве они лишь в нескольких докембрийских структурах. 
но сохранились они в виде разнообразных ксенолитов в кимбрелитовых 
трубках и/или интрузиях глубинного генезиса, что позволило рассмотреть 
различные аспекты из становления в связи с развитием процессов петро-
генезиса в мантии и коре. рассмотренные докембрийские ультрамафиты 
дают сведения о составе древней мантии, а также являются важным звеном 
для разработки геодинамических моделей формирования ранней коры. 
информация об архейских ультрамафитах крайне мала и фрагментарна, 
хотя именно в этот период была сформирована большая часть коры архей-
ских кратонов.

важное значение в изучении докембрия имеют исследования, направ-
ленные на реконструкцию условий формирования и стратиграфическо-
го расчленения разновозрастных супракрустальных комплексов ранне-
го и позднего докембрия территории россии. изучение литологических  
и геоxимичеcкиx оcобенноcтей супракрустальных поpод позволяет по-
лучить данные о напpавленноcти эволюции cоcтава кpупныx cегментов 
конcолидиpованной континентальной коpы — cтpуктуpныx элемен-
тов pаннедокембpийcкиx кpатонов и cопpяженныx подвижныx пояcов, 
являвшиxcя как иcточниками алюмоcиликоклаcтики пpи фоpмиpовании 
оcадочныx поcледовательноcтей, так и ассоциировавших с ними вулка-
нических и магматических пород. для отложений позднего докембрия 
важное значение приобретают палеонтологические методы стратиграфи-
ческого расчленения и корреляции осадочных толщ, условия формиро-
вания которых реконструируются литологическими и геохимическими 
методами.

говоря о докембрийской истории развития пород, нельзя обойтись без 
тщательного анализа изотопно-геохимических и изотопно-геохронологи-
ческих методов изучения пород и минералов. Этим подходам была посвя-
щена одна из наиболее объемных глав монографии.

в контексте эволюции процессов в коре и мантии рассмотрен автор-
ский и литературный материал по некоторым вопросам металлогении, по-
зволяющий оценить роль и значение фактора времени при формировании 
отдельных групп полезных ископаемых, связанных с основными и ультра-
основными породами.

надеемся, что выполненные нами исследования и представленые ре-
зультаты помогут приблизиться к решению хотя бы небольшой части фун-
даментальных вопросов древней геологической истории Земли.
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приложение 1

таблица 1. изотопные параметры архейских коматиитов

№ местоположение µ142nd µ182W t (млрд лет)
1 костамукша, балтийский щит –0,0±2,3 +15,0±4,8 2,8

2 Шапектор, южная африка –4,9±2,8 –8,4±4,5 3,55
3 комати, южная африка 0,0±2,4 +2,7±4,1 3,48

таблица 2. изотопные параметры некоторых резервуаров

Chur sChEm morb
147sm/144nd 0,1960–0,1966 0,2082
143nd/144nd 0,512630 – 0,512638 0,512990 0,513110

ε143nd 0 6,9±1,9
ε142nd 0 0,18±0,05 0,18±0,05

87sr/86rb 0,7047 0,7030 0,7026
87rb/86sr 0,085 0,061
rb(ppb) 600 430

176hf/177hf 0,282786 0,28313 0,2833
ε176hf 0 12±3 18

176lu/177hf 0,0336 0,0375±1
K(ppm) 260 160
u(ppb) 22 10
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Приложение 1

таблица 3. средние составы амфиболитов 1 и базальтов зеленокаменных 
поясов карельской провинции

домен водлозерский
западно-карель-

ский
центрально-ка-

рельский
возраст 

(млн лет)
~3240 ~3000 ~2800 ~2750

 
сред-
ний 

станд 
от.

сред-
ний

ст. от.
сред-
ний

ст. от.
сред-
ний

ст. от.

sio2 53,68 2,76 50,49 1,99 49,64 1,14 51,55 2,21

tio2 1,05 0,30 0,94 0,30 0,82 0,30 1,27 0,48

al2o3 17,37 1,55 15,12 1,32 14,52 2,18 16,04 1,96

feotot 9,19 1,52 11,35 1,73 11,45 1,90 11,10 2,64
mno 0,14 0,04 0,20 0,04 0,24 0,08 0,20 0,05
mgo 4,87 1,42 7,39 1,18 7,13 1,18 5,52 1,81
cao 8,36 1,15 10,52 2,12 10,08 1,73 9,29 2,48
na2o 3,85 0,59 2,35 0,83 2,38 0,74 3,32 1,08

K2o 1,26 0,75 0,35 0,31 0,36 0,19 0,98 0,81

P2o5 0,26 0,21 0,08 0,06 0,08 0,04 0,19 0,12
mg# 0,48   0,54   0,53 0,46  
rb 38,3 30,7 11,4 5,9 15,9 9 37,3 26,6
sr 381 145 117,8 71,5 116,7 36 285,6 197,4
ba 386 97 121,0 93,3 110,5 46 184,3 137,7
th 2,9 1,2 3,33 2,9 0,37 0,06 1,04 0,85
U 1,21 0,80     5,7 4 0,26 0,21
y 21 5 34 18 16,2 14 25 9,4
Zr 145 74 53 22 36,5 14 102 54,6
nb 8,5 3,5 13,1 14,2 13,2 6 11,1 7,4
Pb 12,3 3,9 8,2 4,5 13,0 12 3,9 1,4
cr 81 57 324 137 506 124 183 122
ni 44 24 108 37 184 49 107 76
co 27 6 51 11 73 36 43 11
V 169 61 284 71 286 84 246 93

la 38,6 30,8 4,1 3,6 2,56 3,1 7,9 5,0
ce 84,2 66,2 10,3 8,1 6,92 4,3 19,3 10,6
Pr 13,7 8,4 3,24 6,52 1,11 0,11 3,33 1,56
nd 41,7 29,9 7,1 4,3 6,04 1,2 12,2 6,5
sm 7,45 3,52 2,58 2,19 2,25 0,37 3,41 1,57
eu 1,61 1,03 0,87 0,58 0,86 0,11 1,10 0,47
Gd 6,68 2,60 2,78 1,36 3,03 0,42 3,96 1,72
tb 0,85 0,25 0,63 0,56 0,57 0,11 0,68 0,32

dy 4,25 1,12 3,20 1,13 3,76 0,48 4,61 2,18
ho 0,80 0,18 1,05 0,76 0,76 0,16 0,95 0,44
er 2,17 0,56 2,01 0,60 2,26 0,43 2,75 1,34
tm 0,27 0,08 0,40 0,35 0,39 0,06 0,44 0,24
yb 1,76 0,22 1,96 0,81 2,31 0,51 2,14 1,27
lu 0,27 0,06 0,35 0,28 0,37 0,09 0,41 0,22

rb/sr 0,13   0,13   0,15 0,18  
sr/y 19,65   6,13   7,56 13,27  
ti/Zr 51   123   166 157  
(la/
yb)n

9,29   1,44   0,78 2,66  

(tb/
yb)n

2,03   1,15   1,13 1,21  

sm/nd 0,22   0,34   0,38 0,29  
(la/
sm)n

2,46   1,04   0,74 1,50  

Zr/y 6,68   2,45   2,21 4,18  
cr/ti 0,02   0,06   0,14 0,03  
cr/ni 1,77   3,11   2,83 1,74  

n (глав/
ред)

19/18  235/235  269/281  50/48
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таблица 6. химический состав (мас. %) и петрохимические параметры 
представительных образцов парапород (туффитов) западного приладожья

Уча-
сток

кухка
курки-

еки
№ п/п 1 2 3 4 5 6 7 8 9
№ об-
разца

618 625 630 640 641 201-1 205 213 260-2

sio2  75,9 52,3 49,3 64,7 72,00 70,84 74,52 68,79 52,17

tio2  0,55 1,44 1,12 0,80 0,67 0,50 0,60 0,71 0,92

al2o3 10,90 16,90 18,80 14,30 12,00 13,45 11,04 13,95 18,97

fe2o3 4,03 10,90 10,90 7,55 5,76 5,06 5,62 5,85 10,41

mno   0,04 0,06 0,10 0,05 0,08 0,08 0,09 0,05 0,13

mgo   2,16 5,98 6,15 3,06 2,20 1,79 1,82 2,31 4,96

cao  2,37 4,89 4,57 2,63 2,33 2,55 2,58 2,73 2,09

na2o  1,89 2,71 3,50 2,22 2,87 2,73 1,74 2,63 3,09

K2o  1,30 2,81 3,76 2,92 1,51 2,03 1,29 1,93 5,91

P2o5 0,11 0,33 0,33 0,15 0,12 0,13 0,11 0,19 0,12

П.п.п. 0,81 1,54 1,41 1,30 0,65 0,75 0,49 0,76 1,18

сумма 23,61 47,56 50,64 34,98 100,19 99,91 99,90 99,91 99,94

cIa 55,3 50,8 50,9 55,2 53,1 54,3 55,3 56,3 55,4
df-
Шоу

–4,3 –2,5 –2,5 –1,4 –4,2 –1,9

df (x) 0,5 –1,2 –1,8 –0,2 –0,1 –0,2 0,6 –0,2 –1,4

a 0,17 0,38 0,45 0,26 0,20 0,22 0,17 0,24 0,43

b 0,15 0,38 0,38 0,22 0,17 0,15 0,16 0,18 0,29

n 0,09 0,15 0,20 0,14 0,13 0,13 0,08 0,08 0,12

k 0,31 0,41 0,41 0,46 0,26 0,33 0,33 0,33 0,56

A 20,5 5,1 6,7 27,0 13,9 21,1 20,7 25,4 36,8

f 1 –2,75 –0,98 –0,48 –1,38 –0,83 –0,10 –0,98 –0,16 –3,02

f 2 –3,62 –4,40 –2,20 –2,22 –2,25 –0,92 –3,75 –1,80 0,60

таблица. окончание

Участок
кильпо-

ла
кузнеч-

ное
№ п/п 10 11 12 13 14 15 16 17
№ об-
разца

221-1 226-3 234 241-2 811 820 843 850

sio2  66,26 76,29 69,73 51,34 73,9 64,1 70,1 64,5

tio2  1,20 0,55 0,64 1,06 0,30 0,71 0,72 0,68

al2o3 14,09 9,60 13,53 19,18 10,50 17,10 13,60 16,80

fe2o3 9,97 5,51 6,14 13,35 4,36 7,46 6,18 7,44

mno   0,13 0,04 0,08 0,19 0,03 0,08 0,07 0,05

mgo   1,30 1,77 2,51 5,81 4,10 2,40 2,14 2,43

cao  3,70 2,98 2,08 2,57 1,52 1,33 2,10 1,96

na2o  2,31 1,15 2,23 2,62 2,50 1,86 3,34 1,27

K2o  0,69 0,87 2,01 3,10 1,67 3,61 1,30 3,64

P2o5 0,27 0,09 0,11 0,10 0,05 0,05 0,05 0,05

П.п.п. 0,06 1,05 0,84 0,77 1,18 1,00 0,20 0,93

сумма 33,72 23,61 30,16 48,75 26,21 35,60 29,70 35,25

cIa 55,6 53,8 58,5 60,80 54,7 64,6 55,9 63,7
df-
Шоу

–2,2 –5,5 –3,3   –5,3 –2,5 –1,7 –3,1

df (x) 0,2 0,9 0,2 –0,7 0,1 0,1 –0,3 0,3

a 0,25 0,15 0,23 0,44 0,17 0,31 0,23 0,31

b 0,22 0,17 0,18 0,36 0,19 0,18 0,17 0,19

n 0,09 0,06 0,12 0,15 0,12 0,14 0,14 0,12

k 0,16 0,33 0,37 0,44 0,31 0,56 0,20 0,65

A 27,7 13,3 38,8 67,6 18,0 76,7 28,4 71,6

f 1 5,58 –1,25 –1,07 1,31 –5,88 –0,43 0,82 –0,59

f 2 –3,29 –5,08 –2,93 –5,60 –5,01 –1,41 –1,85 –2,04

Примечание. 1, 4, 6, 14, 15 — биотитовые гнейсы; 5, 7, 8, 10, 11, 12, 16, 
17 — гранат-биотитовые гнейсы; 2, 3, 9 — биотитовые сланцы; 13 — гра-
нат-биотитовый сланец. расшифровка петрохимических параметров дана  
в подписях к рисункам. концентрация главных элементов определялась 
методом рентгеноспектрального анализа в Центральной лаборатории 
всегеи (г. санкт-Петербург).
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таблица 7. содержания редких и редкоземельных элементов (г/т)  
в представительных образцах парапород (туффитов) западного приладожья

Уча-
сток

кухка    
 кур-
киеки

 

№ п/п 1 2 3 4 5 6 7 8 9
№ об-
разца

618 625 630 640 641 201-1 205 213 260-2

sc 9,8 19,3 20,8 16,7 15,6 11,4 9,5 8,6 14,4

V 79 144 140 105 97 46 59 54 91

cr 81 112 108 96 105 43 68 75 145

co 11 29 28 19 15 7 10 10 18

ni 35 50 61 45 38 26 43 53 84

cu 16 17 9 13 16 35 22 19 66

Zn 85 184 135 122 106 49 87 58 89

Ga 13,3 23,6 25,6 16,9 14,8 10,3 8,2 9,6 14,1

rb 80 114 162 126 78 58 39 51 131

sr 208 440 432 231 157 138 189 102 169

y 20,7 18,0 22,7 14,0 21,3 12,9 11,1 12,0 12,9

Zr 239 208 258 142 161 83 85 112 67

nb 10,3 41,8 22,7 11,3 9,8 5,1 4,4 5,7 7,8

ba 130 538 816 899 307 197 161 146 989

la 31,4 54,7 59,0 26,1 29,9 13,6 15,9 17,5 17,2

ce 58,7 106 116 53,4 59,3 28,7 34,6 36,9 38,1

Pr 6,7 12,0 13,2 6,3 6,9 3,1 3,6 4,0 4,1

nd 25,3 44,9 51,6 25,2 26,3 11,6 14,0 15,4 14,4

sm 4,96 7,79 9,01 4,71 4,51 2,23 2,50 2,97 2,83

eu 0,64 1,77 1,87 1,43 1,03 0,60 0,64 0,75 0,92

Gd 4,96 6,48 7,46 4,38 4,62 1,88 2,15 2,70 2,36

tb 0,69 0,86 0,99 0,56 0,69 0,32 0,32 0,41 0,37

dy 3,85 3,86 5,05 2,89 3,83 1,76 1,77 1,81 1,91

ho 0,81 0,75 0,84 0,55 0,81 0,39 0,34 0,39 0,49

er 2,15 1,74 2,1 1,38 2,19 1,21 0,99 1,07 1,15

tm 0,34 0,24 0,29 0,21 0,32 0,21 0,15 0,16 0,17

yb 1,98 1,53 1,64 1,15 2,25 1,38 0,89 1,00 1,07

lu 0,31 0,23 0,27 0,16 0,31 0,22 0,15 0,15 0,17

hf 6,49 4,88 6,12 3,96 4,32 1,72 1,71 2,56 1,54

ta 0,93 1,95 1,46 0,71 0,87 0,32 0,19 0,31 0,51

Pb 5,6 16,4 15,1 20,8 15,4 11,3 8,5 13,1 19,7

th 11,1 10,1 13,3 7,0 9,2 3,2 4,2 4,5 4,5

U 4,0 1,34 1,24 0,76 2,97 1,17 1,24 1,05 1,06

eu/eu* 0,39 0,76 0,70 0,96 0,69 0,89 0,84 0,81 1,08

th/sc 1,13 0,52 0,64 0,42 0,59 0,28 0,44 0,52 0,31

la/sc 3,20 2,83 1,56 1,56 1,92 1,19 1,67 2,04 1,19

Zr/sc 24,4 10,8 12,4 8,5 10,3 7,3 8,9 13,1 4,6

la/th 2,8 5,4 4,4 3,8 3,2 4,2 3,8 3,9 3,8

th/co 1,06 0,34 0,48 0,36 0,64 0,45 0,44 0,45 0,25

ti/Zr 13,8 41,5 26,0 33,8 25,0 36,1 42,3 38,0 82,2

таблица. окончание

Участок  
 киль-

пола
     

 куз-
нечное

   

№ п/п 10 11 12 13 14 15 16 17
№ об-
разца

221-1 226-3 234 241-2 811 820 843 850

sc 13,8 5,5 8,6 33,4 6,5 18,6 20,6 20,7

V 37 37 45 202 38 97 104 110

cr 8,5 64 97 162 26 81 95 76

co 9 7 8 36 10 15 14 11

ni 14 47 35 78 19 41 25 32

cu 49 28 6 31 5 19 12 31

Zn 93 50 34 126 39 128 78 139

Ga 12,4 5,9 8,1 22,0 12,0 22,2 16,2 22,0

rb 18 32 43 137 66 152 50 136

sr 85 41 115 209 110 153 214 124

y 19,7 7,6 13,2 30,5 15,8 30,3 30,3 34,0

Zr 90 112 115 116 103 207 226 166

nb 7,1 3,9 5,0 11,5 5,3 13,4 8,2 11,8

ba 148 157 307 650 189 723 222 547

la 16,1 13,0 25,3 34,7 24,5 46,9 40,6 53,6

ce 33,6 26,2 54,3 69,4 44,9 92,6 77,2 102

Pr 4,1 2,9 5,7 8,0 5,0 10,6 8,6 11,7

nd 16,8 11,3 20,9 31,2 17,4 38,5 32,1 41,4

sm 3,23 1,98 3,31 5,48 2,93 7,13 5,71 7,00
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eu 0,69 0,43 0,63 1,37 0,92 1,27 1,35 1,18

Gd 3,40 1,82 2,85 5,99 3,45 6,17 5,20 6,50

tb 0,56 0,24 0,45 0,93 0,51 0,85 0,75 0,95

dy 3,5 1,39 2,18 5,59 2,77 5,27 5,12 6,04

ho 0,71 0,26 0,49 1,19 0,52 1,17 1,15 1,23

er 2,03 0,81 1,41 3,11 1,24 3,01 3,12 3,62

tm 0,31 0,12 0,23 0,48 0,19 0,47 0,48 0,5

yb 1,92 0,74 1,35 3,10 1,26 2,98 3,38 3,73

lu 0,33 0,12 0,22 0,46 0,20 0,41 0,52 0,53

hf 2,68 3,09 2,68 3,16 3,47 5,44 5,53 4,55

ta 0,68 0,32 0,31 0,65 0,96 0,75 0,36 0,5

Pb 17,2 7,8 12,5 6,0 9,8 23,8 16,7 24,5

th 5,3 4,8 7,9 10,4 17,3 15,6 10,6 15,7

U 1,51 1,41 1,15 1,34 4,88 2,05 1,43 1,4

eu/eu* 0,64 0,70 0,63 0,73 0,88 0,59 0,76 0,53

th/sc 0,38 0,87 0,92 0,31 2,66 0,84 0,51 0,76

la/sc 1,17 2,35 2,96 1,04 1,04 2,52 1,97 2,59

Zr/sc 6,5 20,2 13,5 3,5 15,8 11,1 11,0 8,0

la/th 3,1 2,7 3,2 3,3 1,4 3,0 3,8 3,4

th/co 0,60 0,66 0,97 0,29 1,79 1,03 0,74 1,40

ti/Zr 80,1 29,5 33,3 54,8 17,5 20,6 19,1 24,6

Примечание. номера анализов и их состав как в табл. 1. концентра-
ции элементов определены методом IcP-ms (относительная погрешность 
5–10 %) в Центральной лаборатории всегеи (г. санкт-Петербург).
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таблица 9. содержание редких и редкоземельных элементов (г/т)  
в представительных образцах позднепротерозойских осадков севера 

патомского нагорья

свита мариинская
джемкукан-

ская
Уринская никольская

№ п.п 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
№ 

обр.
310-

22
310-
125

311-2
311-

11
984-3 984-4 984-5 984-8

983-
14

983-3

sc    4,80 19,6 2,34 20,0 16,7 32,7 14,5 24,2 19,4 20,5

V     45,3 128 39,5 144 85,1 145 70,3 144 109 116

cr    55,8 93,7 25,7 124 110 221 104 206 174 201

co    6,11 10,4 4,0 3,83 16,1 25,8 31,0 24,2 14,5 23,5

ni    20,4 29,2 13,1 11,4 54,6 91,8 52,9 84,2 66,4 93,5

cu    7,38 4,29 5,59 11,3 40,0 44,0 19,1 41,7 24,6 18,7

Zn    51,7 74,5 25,8 72,4 87,3 123 70,4 99,3 72,6 91,2

Ga    9,58 28,3 6,94 34,5 14,1 24,3 11,4 24,0 20,8 21,4

rb    17,4 174 15,9 229 63,5 103,4 47,9 108,8 103,3 116,5

sr    174 88,5 45,9 228 83,1 144,6 187,8 69,5 68,3 100,5

y     3,85 29,5 5,50 13,8 17,3 60,0 22,9 25,1 22,9 26,9

Zr    226 170 157 231 76,6 181 67,4 159 148 198

nb    6,78 15,8 4,76 26,1 8,03 16,8 7,43 14,1 15,4 23,3

ba    153 1070 94,4 1390 143 239 114 240 275 284

la    11,7 70,7 8,50 40,8 14,8 39,6 16,8 28,8 29,1 37,3

ce    24,2 136 16,9 74,7 33,8 106 41,3 63,9 62,2 82,1

Pr    2,83 16,1 2,15 7,51 4,15 15,2 5,67 7,24 7,34 9,02

nd    9,04 54,1 8,39 24,6 18,11 76,31 26,27 28,37 29,09 34,55

sm    1,44 9,52 1,46 5,01 4,35 21,3 6,74 5,67 6,06 6,61

eu    0,34 1,91 0,33 0,96 1,10 5,85 1,68 1,45 1,67 1,44

Gd    1,17 8,01 1,3 3,69 4,35 22,0 6,89 5,75 5,85 6,63

tb    0,14 1,04 0,17 0,53 0,70 3,28 1,04 0,90 0,91 0,99

dy    0,74 5,92 0,79 2,69 3,77 16,2 5,38 5,31 5,10 5,80

ho    0,15 1,1 0,18 0,55 0,76 2,75 1,01 1,15 1,05 1,21

er    0,44 3,27 0,55 1,55 2,07 6,22 2,53 3,35 2,94 3,39

tm    0,08 0,43 0,10 0,24 0,31 0,77 0,34 0,51 0,44 0,51

yb    0,37 3,01 0,61 1,81 1,97 4,35 2,07 3,27 2,81 3,37

lu    0,08 0,4 0,11 0,24 0,31 0,66 0,32 0,53 0,43 0,52

hf    5,58 4,99 4,01 6,51 2,43 5,00 2,11 4,44 4,20 5,51

ta    0,36 1,18 0,35 1,94 0,56 1,83 0,60 1,11 1,11 1,77

Pb    1,67 2,98 5,79 3,69 6,93 16,2 45,9 15,0 2,11 15,0

th    6,85 17,7 4,9 27,9 4,45 8,60 4,05 7,83 7,58 12,5

u     0,92 1,81 0,92 2,55 1,50 1,57 1,02 1,52 1,55 2,46
eu/
eu*

0,80 0,67 0,73 0,68 0,77 0,83 0,75 0,78 0,85 0,67

th/sc 1,43 0,90 2,09 1,40 0,27 0,26 0,28 0,32 0,39 0,61

Zr/sc 47 8,67 67 11,6 4,60 5,55 4,66 6,58 7,61 9,63

la/th 1,71 3,99 1,73 1,46 3,31 4,60 4,14 3,68 3,84 2,98

la/sc 2,44 3,61 3,63 2,04 0,88 1,21 1,16 1,19 1,50 1,82

th/co 1,12 1,70 1,23 7,28 0,28 0,33 0,13 0,32 0,52 0,53
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таблица 10. свойства атомов re и os, их концентрация и отношение re/os  
в хондрите Ci и примитивной мантии pm, первичные и современные значения 

отношений 
187

re/
188

os и 187os/188os в хондрите и примитивной верхней 
мантии pum

 
Элек-

тронная 
структура

степень 
окисле-

ния

атомный 
радиус, a

атомный 
вес

Ci
pm pum

re (n=75)
(Xe)4f

14

5d
5
6s

2
7,6,4,2, 

-1
1,37 186,2

39,5,
нг/г *

0,32,
нг/г *

 

os (n=76)
(Xe)4f

14

5d
6
6s

2 2,3,4,6, 8 1,35 190,23
506, 
нг/г*

 

3,4, нг/г*
 

 

re/os         0,078* 0,094*  

187
os/

188
os** 

(4,56 млрд 
лет)

        0,092   0,092

187
re/

188
os 

(4,56 млрд 
лет)**

        0,422    

187
os/

188
os

(0 млрд 
лет)***

       
0,1276 , 
0,1278

  0,1296 

Примечание. * — концентрация re и os и отношение re/os в cI и Pm 
(Palme, O’Neill, 2003); ** и *** — первичные (4,56 млрд лет) и современные 
значения 

187
re/

188
os и 

187
os/

188
os, соответственно, для cI и Pum (Meisel et 

al., 1996; 2001; Walker et al., 2002).

таблица 11. re-os систематика перидотитов в субкратонической мантии

re, нг/г os, нг/г 
187

re/
188

os 
187

os/
188

os кратон 
регион, 

Trd, млрд 
источник 

0,031–
0,545

0,1079–
0,1191

каапва-
альский

лесото
Pearson et 
al., 2004

0,02–0,376 0,83–13,1
0,007–
1,516

0,1085–
0,1252

матсоку Meisel et 
al., 2001;
Pearson et 
al.,1995b0,01–0,11 2,17–6,68

0,009–
0,233

0,1080–
0,1095

личобонг

0,015–
0,135

0,625–8,24 0,038–2,02
0,10690–
0,12572

ягерсфон-
тейн

Премьер, 
Финч;
3,1–3,5

Pearson et 
al., 1995b

0,025–
0,761

1,057–
13,19

0,046–
0,532

0,11163–
0,14229

карель-
ский

каави, ку-
опио

Peltonen, 
Brugmann, 

2006

0,002–
0,473

0,003–8,83 0,021–1,67
0,11049–
0,12957

сибир-
ский

удачная; 
3,2

Pearson et 
al.,1995a

0,00076–
0,22172*

0,10414–
0,12779*

далдын; 
2,5–3,5

Griffin et 
al., 2002

0,012–
2,585

0,055–6,70
0,0245–
6,2295

0,10973–
0,11871

северо-
американ-

ский

соммер-
сет; 2,7

Irving et al., 
2003

16–409**
10661–
42156**

0,002–
0,080**

0,107–
0,115**

слейв

диавик; 
3,3–3,5

Aulbach et 
al., 2009

213–518**
35850–

319900**
0,0391–
0,1685**

0,10948–
0,11956**

Экати: 
трубка 
Панда; 

3,52±0,17

Westerlund 
et al., 2006

0,136–
0,415

0,106–
4,225

0,210–
1,739

0,1098–
0,1149

вайоминг 2,7–2,9
Carlson, 

Irving, 1994

Примечание. * — сульфидные включения в оливинах; ** — сульфидные 
включения в алмазах. 
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таблица 12. re-os систематика перидотитов мантийных перидотитов 
северо-китайского кратона 

re, нг/г os, нг/г 
187

re/
188

os 
187

os/
188

os 
регион, trd, 

млрд лет
источник

0,213–2,67 0,010–0,647
0,1106–
0,12605

янгуанг
1,6–2,0 

Liu et al., 
2010

0,014–0,075 0,112–3,246 0,024–0,625
0,1186–
0,12677

лонгганг
Wu et al., 

2003

0,014–0,146 0,544–9,251 0,017–0,430
0,11992–
0,12992

квисиа
Gao et al., 

2002

0,012–0,209 0,692–2,783 0,043–0,508
0,11362–

0,1274
кяндян

Wu et al., 
2006

0,01–0,035 0,097–5,071 0,009–0,537
0,11123–

0,1158
телинг

Wu et al., 
2006

0,0441–
0,1190

1,5192–
5,2012

0,079–0,48
0,11041–
0,12216

менгуинг;
2,9–3,4 Zhang et al., 

2008
0,045–0,1190 1,2–6,0853 0,013–0,202

0,10629–
0,11582

Факсен; 
2,9–3,4

таблица 13. re-os систематика эклогитов в субкратонической мантии

re, нг/г os, нг/г 
187

re/
188

os 
187

os/
188

os кратон 
регион, 

Trd, млрд. 
лет 

источник 

0,03–1,34 0,26–0,59 
0,353–
26,21 

0,1795–
1,487

каапва-
альский

 

ньюлэнд;
2,9–4,1 

Menzies et 
al., 2003 

0,47–5,3 
0,033–
0,233 

80,68–
135,2 

1,3–2,0 кассаи 
катока;

 >1,2 (u–
Pb) 

Никитина 
и др., 2016 

0,480–3,39 
0,035–
0,443 

2,174–
93,37 

0,22–6,362 мен койду 
Barth et al., 

2002 

39–839* 7,6–1539* 1,7–240* 0,81–4,3* слейв
диавик; 

1,86±0,19 
Aulbach et 
al., 2009 

1,44–1,79  56–211 3,04–9,81 сибирский 
удачная 
2,7–3,1 

Pearson et 
al., 1995a 

Примечание. * — сульфидные включения в алмазах.

таблица 14. re-os систематика перидотитов субконтинентальной 
литосферной мантии, подстилающей складчатые пояса и внутркратонных 

рифтогенные структуры

re, нг/г os, нг/г 
187

re/
188

os 
187

os/
188

os структура 
регион, 

Trd, млрд. 
лет 

источник 

складчатые пояса

0,053–
0,432

0,85–4,07
0,228–
0,781

0,117–
0,12977

килбурн 
холл, нью 

мехико

сЗ аме-
рика

Meisel et 
al., 2001

0,058–
0,337

2,0–10,37
0,056–
0,813

0,1135–
0,1237

намибий-
ский пояс

намибия
Pearson et 
al., 2004

0,033–
0,418

0,989–
5,086

0,01–0,406
0,1180–
0,12889

хинган-
монголь-
ский пояс

вангжинг 
Шуангли-

ао

Wu et al., 
2003

0,032–
0,292

1,879–
4,654

0,1026–
0,3345

0,11664–
0,12819

транс-
северо-

китайский
пояс

ханнуоба
Gao et al., 

2002

рифтогенные структуры

0,016–0,16
0,858–
1,160

0,069–
0,820

0,115–0,130
байкаль-

ский рифт
витим

Pearson et 
al., 2004;
our date 

0,028–
0,221

1,99–6,134
0,024–
0,285

0,1096–
0,1256

рифтоген-
ная струк-

тура сЗ
Шпицбер-

гена

 
Choi et al., 

2010

0,011–
0,283

0,759–
3,348

0,015–
0,9416

0,1081–
0,1140 восточно-

африкан-
ский
рифт

лабаит*

Chesley et 
al., 1999 

0,086–
0,545

0,462–
2,595

0,233–
2,349

0,1103–
0,1249

лабаит**

Примечание. * — шпинелевые перидотиты, ** — гранатовые перидотиты.
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таблица 23. минеральные фазы, твердые растворы их обозначения и 
формулы

брусит (brucite) brc mg(oh)2

гейккелит (Geikelite) Gkl mgtio3

гранаты (Garnet) Grt r2+
3al2(sio4)3

ильменит (Ilmenite) Ilm fetio3

кордиерит (cordierite) crd (mg,fe)2[al4si5o18]·nh2o.
Периклаз (Periclase) Per mgo

Пирофиллит (Pyrophyllite) Prl al2si4o10(oh)2

рутил (rutile) rt tio2

тальк (talc) tlc mg3si4o10(oh)2

амфиболы amph
антофиллит (anthophyllite) ath mg7si8o22(oh)2

тремолит (tremolite) tr ca2mg5si8o224(oh)2

Ферротремолит (fe-tremolite) ca2fe5si8o22(oh)2

чермакит (tschermakite) ts ca2mg3al4si6o22(oh)2

Паргасит (Pargasite) Prg naca2mg4al3si6o22(oh)2

Ферропаргасит (fe-pargasite) naca2fe4al3si6o22(oh)2

глаукофан (Glaucophane) na2al2mg3si8o24h2

actinolite act
ca2(mg4.5-2.5fe2+

0.5-2.5)
si8o22(oh)2

биотиты bt
аннит (annite) ann Kfe3alsi3o10(oh)2

Флогопит (Phlogopite) Phl Kmg3alsi3o10(oh)2

группа серпентина srp
антигорит (antigorite) atg mg48si34o85(oh)62

хризолит (chrysotile) ctl mg3si2o5(oh)4

группа шпинели spl
магнетит (magnetite) mag fe3o4

герцинит (hercynite) hc feal2o4

Шпинель (spinel) spl mgal2o4

клинопироксены cpx
диопсид (diopside) di mgcasi2o6

геденбергит (hedenbergite) he fecasi2o6

карбонаты crb
кальцит (calcite) cal caco3

доломит (dolomite) dol mgca(co3)2

магнезит (magnesite) mgs mgco3

оливины ol
Фаялит (fayalite) fa fe2sio4

Форстерит (forsterite) fo mg2sio4
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полевые шпаты (feldspars) fsp
плагиоклазы Pl

альбит (albite) ab naalsi3o8

анортит (anorthite) an caal2si2o8

ортопироксены opx
Энстатит (enstatite) en mg2si2o6

Ферросилит (ferrosilite) feen fe2si2o6

mg.al – пироксен (mg.al-Pyroxene) mg-al-Prx mgal2sio6

fe.al – пироксен (fe.al-Pyroxene) fe-al-Prx feal2sio6

хлориты chl
хлорит (chlorite) mg5al2si3o10(oh)8

амезит (amesite) mg4al4si2o18h8

Пеннит (Penninite) mg5.5al1si3.5o18h8

Ферроамезит (fe-amesite) fe4al4si2o18h8

Ферропенит (fe-penninite) fe5.5al1si3.5o18h8

Примечание. аббревиатура приведена для фаз и миналов, которые 
встречаются на графиках или в тексте, а также учтенных в модельных рас-
четах.
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таблица 27. параметры мессбауэровских спектров изученных образцов 
(оленекское поднятие)

с
ви

та дублеты 
кр

г,
мм/с

δ,
мм/с

Δfit,
мм/с

sfit,
%

fe2+/fe3+

д
еб

ен
гд

ин
ск

ая

обр, 550 (0,4–0,63 мм, 2,75–2,85 г/см3)

0,33
fe3+

1 0,38 0,40 0,27 28
2 0,47 0,41 0,48 38
3 0,50 0,57 0,95 9

fe2+
4 1,09 0,91 1,91 22
5 0,28 1,17 2,82 3

обр, 550б (0,4–0,63 мм, 2,80–2,85 г/см3)

0,30
fe3+

1 0,38 0,38 0,31 28
2 0,55 0,41 0,48 40
3 0,56 0,62 0,89 9

fe2+
4 1,00 0,93 1,92 20
5 0,31 1,14 2,86 3

обр, 553 (0,315–0,63 мм,2,60–2,70 г/см3)

0,41
fe3+

1 0,43 0,40 0,32 33
2 0,67 0,44 0,62 33
3 0,37 0,65 0,83 5

fe2+
4 1,08 0,96 1,77 20
5 0,36 1,14 2,90 9

о
со

рх
ая

ти
нс

ка
я 

обр, 558 (0,4–0,63 мм, 2,65–2,70 г/см3)

0,35
fe3+

1 0,37 0,39 0,27 33
2 0,36 0,41 0,51 28
3 0,65 0,62 0,95 13

fe2+
4 0,72 0,98 2,03 19
5 0,27 1,17 2,80 7

обр, 2076 (0,4–0,63 мм, 2,65–2,70 г/см3)

0,41
fe3+

1 0,32 0,39 0,28 31
2 0,36 0,41 0,51 25
3 0,77 0,67 0,91 15

fe2+
4 0,73 1,03 1,86 20
5 0,33 1,16 2,80 9

обр, 560/1 (0,315–0,63 мм, 2,60–2,70 г/см3)

0,54
fe3+

1 0,31 0,38 0,28 21
2 0,41 0,42 0,51 35
3 0,71 0,54 1,14 9

fe2+
4 0,72 1,02 2,02 20
5 0,35 1,13 2,85 15

обр, 560/2 (0,315–0,63 мм, 2,65–2,75 г/см3)

0,69
fe3+

1 0,33 0,40 0,29 27
2 0,32 0,40 0,55 23
3 0,44 0,62 0,78 9

fe2+
4 0,63 1,00 2,13 20
5 0,34 1,17 2,79 21

Примечание. sfit — интегральная интенсивность дублетов разложения; 
г — полуширина линии поглощения; ∆fit — квадрупольное расщепление; 
δ — химический сдвиг относительно a– fe; χ2=1,11–1,74. fe; χ2=1,11–1,74.
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таблица 28. сравнение относительных интегральных интенсивностей 
индивидуальных полос поглощения в области валентных колебаний он-групп 
в ик-спектрах изученных гсс (%) оленекского поднятия с относительными 
количествами пар катион-он-катион, рассчитанных на основе химического 

состава гсс и данных мессбауэровской спектроскопии (%)

пары
катион-он-

катион

частоты по-
лос поглоще-

ния*,
см-1

обр. 550
дебенгдинская свита

обр. 558
осорхаятинская свита

икс модель 2 икс модель 3

fe2+-fe2+ 3505 7,5 5 0,4 1

fe2+-fe3+ 3521 9,9 11 4,1 6

fe3+-fe3+ 3535 29,8 31 18,9 17

mg2+-fe2+ 3543 5,9 6 0 0

mg2+-fe3+ 3559 4,4 4 0 2

al3+-fe2+ 3559 0 2 12,7 8

al3+-fe3+ 3573 13,9 14 2,6 5

mg2+-mg2+ 3583 5,7 3 8 5

al3+-mg2+ 3604 8 11 15,7 19

al3+-al3+ 3621 6,9

13

22,5

37al3+-al3+ 3641 5,9 11,4

al3+-al3+ 3658 2,1 3,7

Примечание. *Значения частот полос поглощения от катионных пар, 
связанных через он-группу (Drits, Dainiak, 1997).

таблица 29. сравнение содержаний октаэдрических катионов в 2:1 слоях гсс 
оленекского поднятия, рассчитанных разными методами (ф.е.).

№ образца
вид ана-

лиза

содержание октаэдрических катионов

al fe3+ fe2+ mg

дебенгдинская свита
обр. 550

1 0,48 0,91 0,30 0,33

2 0,52 0,88 0,31 0,30

3 0,52 0,91 0,29 0,28

осорхаятинская свита обр. 
558

1 1,09 0,45 0,16 0,33

2 1,06 0,44 0,17 0,32

3 1,06 0,47 0,16 0,31

Примечание. 1 — данные микрозондового анализа, 2 — данные ик-
спектроскопии, 3 — данные, полученные при расчете теоретических кар-
тин распределения катионов в структуре минералов с учетом данных мес-
сбауэровской спектроскопии.
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таблица 30. рассчитанные относительные доли (%) октаэдрических fe3+-  
и fe2+-ионов в различных структурных конфигурациях (локальных 

окружениях) гсс оленекского поднятия

тип ло-
кального 

окружения

дебенгдинская свита
обр. 550

осорхаятинская свита
обр. 558

модель 1 модель 2 модель 1 модель 2 модель 3

fe3+

3r2+, 3r3+ 26 40 34 42 43

2r2+r3+,
2r3+r2+

49 35 40 32 31

fe2+

3r2+, 3r3+ 9 21 12 24 25

2r2+r3+,
2r3+r2+

16 4 14 2 1

Примечание. 3r2+, 3r3+ — однородные локальные окружения, где 
r2+ — катионы fe2+ и mg2+, r3+ — катионы fe3+ и al3+; 2r2+r3+, 2r3+r2+ — 
неоднородные локальные окружения. модель 1, модель 2 и модель 3 — 
неупорядоченное, «доменно-упорядоченное» и «переупорядоченное» рас-
пределения. 
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таблица 34. калибровки равновесного фракционирования изотопов 
кислорода

фракционирование с h2o примечание

i источник Ai-h2o bi-h2o

h2o Bottinga and Javoy, 1973 –3,7 4,1

fsp (Pl) Javoy, 1977 –3,7
3,13–

1,04an
Px Javoy, 1977 –3,7 1,35

cam Javoy, 1977 –3,4 0,95
bt

(ann)
Javoy, 1977 –3,1 0,41

Ilm Javoy, 1977 –3,7 –1,19

mag Javoy, 1977 –3,7 –1,47

Grt Javoy, 1977 –3,7 1,22

chl Javoy, 1977 –2,07 –1,34

Qtz Clayton et al., 1989 –3,7 3,72

rt Agrinier, 1991 –3,7 –0,68

Ky Tennie et al., 1998 –3,7 1,11
ms

(ser)
Chacko et al., 1996 –3,7 2,73

Phl Chacko et al., 1996 –3,7 1,94
при доминировании 
Phl-минала в слюде

St Hoffbauer et al., 1994 –3,7 0,92
Ged

(oam)
Kohn and Valley, 1998 –3,4 1,16

усредненный состав 
Ged

Zrn dft(*) –4,07 1,49

crn dft –4,215 0,8

cal dft –3,7 2,9
Примечания. обозначения минералов (миналов): fsp — полевые шпаты, 

Pl — плагиоклаз (an — содержание анортита), Px — пироксен, cam — моно-
клинный амфибол (в т. ч. роговая обманка), bt — биотит, ann — аннит, Ilm 
— ильменит, mag — магнетит, Grt — гранат, chl — хлорит, cal — кальцит, 
rt — рутил, Ky — кианит, Zo — цоизит, crn — корунд, ms — мусковит, ser 
— серицит, Phl — флогопит, st — ставролит, Ged — жедрит, oam — ромби-
ческий амфибол, Zrn — циркон. Принятый в работе общий вид зависимо-
сти фракционирования изотопов ∆ij между фазами i и j от температуры (oK):  
βi – βj = ∆ij≈ aij + bij x 106/t2. *dft вычислены по изотопным сдвигам частот 
колебаний с использованием теории функционала плотности.
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таблица 35. изотопный состав кислорода минералов хитоострова

проба
δ18o %o, vsmoW

pl* amp Grt bt другие фазы

Kr11b –14,7 –16,56 –16,75
–21,15(rt); –17,17(Ky); 

–20,36(Ilm);
–18,88 (chl)

Kr11m
–16,51;

–15,7(=>ser)
–20,15 –19,00 –18,31 –19,54(Ky)

Kr11d –14,20 –15,67(Ged) –17,73 –15,64
–22,49(rt); –15,3(st)**; 

–10,6 (Zrn: вал);
–15,6 (Zrn: поздний)

Kr12d –20,15 –23,17 –23,89 –15,56

Kr12e –16,71 –19,57
–25,50(Ilm); –19,36(st); 

–18,51**(crn)

Kr11a –18,24 –21,37 –22,56 –21,07
–24,84(rt); –23,13(crn); 

–16,77(chl);   –14,91 (ms)

Kr10a –21,19
–24,25; 

–18,98(Ged)
–23,47 –19,33(ser)

–24,71(crn); –27,56(rt); 
–20,02(st)

Kr14d –17,48 –21,25 –22,09
–14,49;

–18,01(ms)
–26,06(rt); –21,36(st); 

–17,93(crn)

Kr14e –20,84 –24,84 –23,39 –22,5
–25,78(crn); –19,01(chl); 

–21,54(st)

Kr11c –20,53 –23,26 –23,75

–23,46(crn);–28,44(rt); 
–18,53(Zrn: вал); 

–21,14(Zrn: ядро/оболочка 
≈ 0,2);

–13,11(Zrn: ядро/оболочка 
≈ 3)

Примечания. *анализы без симплектитов; **приблизительная оценка 
на основе анализа симплектитовых сростков. обозначения минералов:  
см. табл. 34.

таблица 36. температуры и δ18o флюида (h2o) при изотопном равновесии

проба фазы в равновесии / вне равновесия T(oC)±1σ δ18Oфлюид ±1σ
Kr11b Pl-Grt-bt-rt-Ky/chl-Ilm 471±55 –14,60±0,50
Kr11m Pl-Grt-bt-amp-Ky 400±40 –18,46±0,21
Kr11d Pl-Grt-bt-rt/st-Ged-Zrn 370±18 –17,02±0,28

Kr12d
Pl-Grt-amp (недостоверно из-за большой 

ошибки)/bt
408±86 –22,28±0,71

Kr12e Pl-Grt-Ilm/st-crn 404±49 –18,67±0,70
Kr11a Pl-Grt-bt-amp-(crn)-rt/chl-ms 477±54 –20,22±0,51
Kr10a Pl-Grt-amp-rt-(crn)/st-ser-Ged 470±33 –22,35±0,34
Kr14d Pl-Grt-amp-rt-st/bt-ms-crn 384±27 –20,50±0,38
Kr14e Pl-Grt-bt-(crn)-amp/chl-st 407±49 –23,07±0,46

Kr11c

Pl-Grt-amp-(crn)-rt-(Zrn-вал) (большая 
ошибка обусловлена отклонением фигура-

тивной точки корунда)
без корунда

380±58

340±30

–22,44±0,80

–23,16±0,49

Примечание. ошибки вычислены по отклонениям от регрессий (рис. 
131) (Krylov and Mineev, 1994). После косой черты — фазы, изотопный со-
став (δ18o) которых отклоняется от возможного изотопного равновесия. 
для корунда калибровки изотопных геотермометров уточняются.
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таблица 37. представительные анализы метавулканитов лебяжинской свиты 
и щелочных гранитов массива западные кейвы

Элемен-
ты

метавулканиты лебяжинской свиты
710-65* K-81 к-63-1* K-65 K-67 K-77 K-39-1 K-64

sio2 70,56 71,41 71,40 71,98 72,63 73,48 73,39 73,99
al2o3 13,77 13,18 13,82 13,87 12,17 12,46 12,73 11,86
tio2 0,51 0,37 0,39 0,37 0,47 0,41 0,35 0,35
feo 5,26 4,21 4,62 4,20 5,43 4,08 3,82 4,12
mno 0,08 0,12 0,08 0,10 0,06 0,05 0,09 0,08
mgo 0,27 0,02 0,50 0,02 0,02 0,06 0,02 0,31
cao 0,47 1,31 1,98 2,00 0,71 0,71 0,69 1,84
na2o 3,57 4,51 2,14 4,80 2,02 2,56 3,02 1,78
K2o 4,97 4,43 4,58 2,21 5,91 5,75 5,48 5,23
K2o/
na2o

1,39 0,98 2,14 0,46 2,93 2,24 1,82 2,94

f 0,92 0,99 0,84 0,99 0,99 0,98 0,99 0,88
asI 1,14 0,91 1,15 1,00 1,11 1,06 1,05 1,00
Ia 0,62 0,68 0,49 0,51 0,65 0,67 0,67 0,59
ba 422 459 670 376 140 688 522 506
rb 205 202 251 123 458 208 203 194
sr 41 54 130 53 32 109 48 69
Zr 673 439 528 421 1740 400 440 377
hf 15,6 11,9 nd 11,1 32,40 10,6 11,6 10,6
y 74 50 91 49 205 16 29 56

nb 30 30 22 29 68 28 32 26
ta 2,24 2,29 1,51 2,08 4,69 1,88 2,22 1,62
cr 18 11 9 9 24 10 12 13
ni 11 7 4 8 12 7 7 8
co 3 2 nd 1 1 2 1 2
V 12 4 7 5 8 5 4 4

la 94,90 85,1 126 66,5 244 8,59 38,5 68,3
ce 183 146 197 121 439 74 83 132
Pr 20,9 19,2 25,9 13,9 48,60 2,16 9,35 15,2
nd 78,6 72,2 91,4 53,5 169 8,98 34,3 59
sm 16,1 13,3 17,3 10,1 32,90 1,95 7,39 12,5
eu 1,73 1,47 2,11 1,04 2,11 0,38 0,8 1,3
Gd 14 10,9 17,6 8,52 31,20 2,01 5,44 9,81
tb 2,24 1,77 2,59 1,35 5,02 0,41 0,88 1,59
dy 12,8 10,2 14,9 7,93 30,50 2,51 5,67 9,09
ho 2,64 1,94 3,03 1,61 6,83 0,59 1,14 1,88
er 7,55 5,44 8,85 4,7 20,20 1,97 3,62 5,2

tm 1,01 0,82 1,22 0,75 2,76 0,38 0,61 0,73
yb 6,01 6,01 8,03 5,06 17,60 3,42 4,83 4,56
lu 0,74 0,89 1,17 0,77 2,27 0,52 0,8 0,73
th 26 23 nd 20 55 19 22 19
U 5,05 2,6 nd 3,2 11,80 2,32 3,37 4,32

Σ рЗЭ 442 375 517 297 1052 108 196 322
laN/ybN 14 10 12 9 12 2 5 10
eu/eu* 0,35 0,37 0,37 0,34 0,20 0,59 0,39 0,36

таблица 37 (продолжение)

Элементы
метавулканиты лебяжинской свиты щелочные граниты

K-79 K-66 K-78 K-68 к-109 к-112
sio2 73,94 74,75 75,32 78,12 70,21 70,89
al2o3 12,56 12,36 11,77 9,80 12,80 12,60
tio2 0,38 0,51 0,38 0,42 0,48 0,47
feo 3,87 3,73 3,95 4,38 5,41 5,46
mno 0,06 0,09 0,10 0,03 0,11 0,11
mgo 0,02 0,09 0,02 0,02 0,50 0,50
cao 0,56 1,33 0,85 0,98 1,38 1,25
na2o 3,89 4,31 2,99 3,03 4,15 2,98
K2o 4,32 2,43 4,20 2,75 4,4 5,18

K2o/na2o 1,11 0,56 1,41 0,91 1,06 1,74
f 0,99 0,96 0,99 0,99 0,86 0,86

asI 1,04 1,02 1,07 1,01 0,91 0,99
Ia 0,65 0,55 0,61 0,59 0,67 0,65
ba 537 830 584 87 1100 1200
rb 196 121 194 246 177 192
sr 71 71 100 21 111 105
Zr 574 375 460 1560 387 415
hf 12,20 9,64 12,3 29,00 nd nd
y 21 22 59 247 48 51

nb 23 25 30 58 18 18
ta 1,55 1,75 2,31 3,37 1,08 1,12
cr 13 10 9 14 13 11
ni 8 7 8 8 6 4
co 1 4 1 1 nd nd
V 8 5 4 7 10 6

la 13,1 10,8 52 289 48,7 47,2
ce 20 40 111 384 107 124
Pr 3,39 2,68 13,5 54,90 12,3 11,8
nd 11,30 10,4 49,6 196 45,5 42,8
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sm 2,51 2,32 9,56 42,00 9,31 8,53
eu 0,50 0,54 1,11 3,10 1,71 1,67
Gd 2,21 2,14 8,6 41,90 9,62 8,85
tb 0,40 0,4 1,49 6,76 1,43 1,39
dy 2,97 3,1 9,3 38,40 8 7,87
ho 0,78 0,72 1,99 8,33 1,65 1,81
er 2,91 2,61 6,43 22,80 5,18 5,2
tm 0,56 0,45 0,98 2,97 0,73 0,76
yb 4,79 2,85 7,27 18,60 4,79 4,95
lu 0,78 0,52 1,04 2,39 0,76 0,86
th 22 17 23 43 nd nd
U 4,84 2,66 5,34 10,50 nd nd

Σ рЗЭ 67 79 274 1111 257 268
laN/ybN 2 2 5 13 7 6
eu/eu* 0,65 0,74 0,37 0,23 0,55 0,59

Примечание. Главные элементы приведены в мас. %, редкие элементы —  
в мкг/г, все железо в виде FeO. ASI (мол. %) = Al2O3/(CaO+Na2O+K2O), IA — 
коэффициент агпаитности. (*)— геохронологические пробы. f — железистость. 
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таблица 44. минералогические данные для тонкозернистых субфракций 
инзерских аргиллитов южного Урала

размер частиц
мкм политип иллита

Cis
°

I002/i001 примеси

обр. 60-бШ
2–5 1md+2m1 1,01 0,30 Q+chl

0,6–2 1md 1,23 н.о. Q
0,3–0,6 1md 1,46 0,33 –
0,2–0,3 1md 1,51 0,24 –
0,1–0,2 1md 1,47 0,20 –

обр. 64-бШ
2–5 1md+2m1 1,01 0,84 Q+(chl)

0,6–2 1md 1,82 0,40 Q+(chl)
0,3–0,6 1md 1,97 0,54 Q+(chl)
0,2–0,3 1md 1,64 0,31 –
0,1–0,2 1md 1,77 0,33 –

chl — хлорит, I — иллит, Q — кварц, s — смектит. н.о. — не определял-
ся. названия минералов, присутствующих в следовых количествах, даны в 
скобках.
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таблица 47. rb-sr аналитические данные для тонкозернистых субфракций 
инзерских аргиллитов южного Урала

размер 
частиц 

мкм
препарат*

доля, переходящая в 
вытяжку

%
rb**
мкг/г

sr**
мкг/г

87rb/86sr 87sr/86sr

rb sr
обр. 60-бШ

2–5
но 161  81,1  5,803 0,78325
в 0,2  9,7  0,264   7,85  0,0974 0,71469
о 161  76,9  6,124 0,78614

0,6–2
но 175  83,0  6,130 0,78381
в 0,2  11,0  0,409   9,11  0,130 0,71498
о 179  75,4  6,931 0,79336

0,3–0,6
но 205  67,5  8,863 0,80326
в 0,3  19,0  0,683  12,8  0,155 0,71599
о 206  55,5  10,86 0,82443

0,2–0,3
но 224  35,4  18,65 0,87540
в 0,4  37,9  0,798  13,4  0,173 0,71753
о 228  22,6  30,03 0,97348

0,1–0,2
но 231  32,9  20,67 0,88367
в 0,5  42,9  1,10  14,1  0,226 0,71814
о 231  18,7  36,77 1,01801

обр. 64-бШ

2–5
но

167  82,9  5,857 0,78207
167  81,2  6,002 0,78343

в 0,2  15,6  0,342  12,8  0,0775 0,71262
о 165  68,3  7,072 0,79566

0,6–2
но

179  88,0  5,914 0,78064
179  87,6  5,954 0,78127

в 0,2  13,8  0,298  12,1  0,0710 0,71345
о 175  74,3  6,869 0,79100

0,3–0,6
но

206  79,1  7,598 0,79056
206  79,2  7,601 0,79095

в 0,4  16,6  0,911  13,1  0,202 0,71517
о 203  65,5  9,077 0,80540

0,2–0,3
но

229  46,0  14,62 0,83920
227  45,7  14,55 0,83931

в 0,5  34,0  1,14  15,6  0,212 0,71636
о 228  29,7  22,67 0,90676
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0,1–0,2
но

226  39,4  16,81 0,85323
229  39,9  16,82 0,85343

в 0,6  49,4  1,39  19,6  0,205 0,71601
о 223  20,2  32,81 0,98525

*  но — субфракция, не обработанная раствором ацетата аммония,   
в — ацетатная вытяжка, о — остаток от выщелачивания; ** содержания rb 
и sr в вытяжках приведены в расчете на 1 г необработанной  субфракции.

таблица 48. K-ar аналитические данные для тонкозернистых субфракций из 
аргиллитов инзерской свиты южного Урала

образец
субфракция

мкм
к
% 

K/rb
40Arрад 
нг/г

K-ar возраст
млн лет

60-бШ

2–5 3,69 229 246,8 773
0,6–2 4,15 237 252,2 714

0,3–0,6 4,99 243 274,1 657
0,2–0,3 5,76 257 272,1 578
0,1–0,2 5,92 256 266,6 555

64-бШ

2–5 3,76 225 231,2  721
0,6–2 4,12 230 237,3 683

0,3–0,6 4,96 241 261,8 635
0,2–0,3 5,66 248 268,7 580
0,1–0,2 5,72 251 271,5 580

таблица 49. содержания никеля в mg/t, платины и палладия в нг/г в ядрах 
астероидов (по mcCoy et al., 2011).

образец       Ir pt   pd 
Jamestown  7554 6648 2908

m.elena   7556 6621 2242
yanhuit   7557 6656 3026
Grange  7557 6414 3430
Giboon  7758 6088 3619

charlotte  8045 5922 4437
muonion  8548 4462 6471
bushman  8762 5062 5663

dushesne 9283 3193 7613
steinbuch 9414 4708 6626
chinautla  9445 2490 5297
newWest 9455 3650 6394
duelhill  10455 3158 7673

fuzzy   11355 2566 8142

таблица 50. содержание элементов в земных резервуарах и типовых мафит-
ультрамафитовых породах

ni os Ir ru rh Pt Pd au 
хондрит   10500 490 455 710 130 1010 550 
140 McDonough, Sun,1995
Примитивная мантия 1960 3,4 3,2 5,0 0,9 7,1 3,9 
1,0 McDonough, Sun, 1995
коматиит в среднем  1246 1,5 1,7 4,4 1,4 10,5 
10,,5 2,9 Crocket, 2002
кФбазальт (толеит)* 97 0,07 0,23 4,7 4,0 1,61  
 Brugmann et al., 1993
morb 144   0,022 0,030 0,067 0,008 0,41 0,46 
1,2  Crocket, 2002
бонинит   522 0,07 1,2 5,4 5,5 0,44 
  Peak, Keays, 1990
острводужн,пикрит*  0,055 0,073 0,19 3,0 2,4  
  Pearson, Woodland, 2000

*кФбазальт –континентальный флуд-базальт, островодужн.пикрит – 
островодужный пикрит (ni в ppm, au и PGe: os, Ir, ru, rh, Pt, Pd в ppb).
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таблица 51. содержание ni в ppm и pGE (os, ir, ru, rh, pt, pd) в ppb в 
типовых мафит-ультрамафитовых породах

    ni os Ir ru rh Pt 
Pd 
коматиит в среднем  1246 1,5 1,7 4,4 1,4 10,5 
10,5 (Crocet, 2002)
базальт   97 0,07 0,23 4,7 4,0 61  

(Brugmann et al., 1993)
бонинит   522 0,07 1,2 5,4 5,5  
 (Peck, Keyas, 1990)
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таблица 55. сравнительная характеристика значений εnd в породах 
расслоенного массива луккулайсваара (использовались авторские данные  

и данные Епифанова и др., 2007)

тела микрогаббро-норитов «чиж» «нижнее»
«лысый че-

реп»
«надежда»

микрогаббро-нориты –2,1 –1,6 –1,7, –3,0 –2,6
Породы расслоенной серии –3,95 –1,8 –1,2, –2,35 –2,3

Породы экзоконтактов +0,1, +0,9 –1,1 –0,4
+0,7, 0,0, 
–1,5, –1,8

та
бл

иц
а 

56
. г

ра
ну

ло
ме

тр
ич

ес
ки

й 
со

ст
ав

, п
ло

тн
ос

ть
 и

 с
од

ер
ж

ан
ие

 в
кл

ю
че

ни
й 

си
ли

ка
то

в 
и 

ок
си

до
в 

в 
р

м
п

 р
ос

сы
пн

ог
о 

ме
ст

ор
ож

де
ни

я 
пл

ат
ин

ов
ы

х 
ме

та
лл

ов
 р

ек
 к

он
дё

р 
—

 У
ор

га
ла

н

п
ар

ам
ет

р
ф

 р
 а

 к
 ц

 и
 я

, м
м

са
мо

ро
дк

и
кр

уп
на

я
ср

ед
ня

я
ме

лк
ая

то
нк

ая
+

10
10

–
5

5–
3

3–
2

2–
1

1–
0,

5
0,

5–
0,

25
–

0,
25

ро
сс

ы
пн

ое
 м

ес
то

ро
ж

де
ни

е 
р.

 к
он

дё
р 

(р
. л

. 2
16

–
16

0 
и 

её
 п

ри
то

ки
)

гр
ан

ул
ом

ет
ри

че
ск

ий
 с

ос
та

в,
 

м
ас

. %
2,

5
2,

5
2,

4
4,

3
29

,0
26

,4
29

,0
3,

9

П
ло

тн
ос

ть
, г

/с
м

3
9,

8
12

,1
13

,8
14

,9
16

,9
17

,5
17

,9
18

,2
с

од
ер

ж
ан

ие
 в

кл
ю

че
ни

й,
 

м
ас

. %
24

,4
17

,3
10

,1
6,

7
2,

2
1,

3
0,

5
0,

1

ро
сс

ы
пн

ое
 м

ес
то

ро
ж

де
ни

е 
р.

 к
он

дё
р 

(р
. л

. 1
60

–
16

)
гр

ан
ул

ом
ет

ри
че

ск
ий

 с
ос

та
в,

 
м

ас
. %

н
е 

об
н.

н
е 

об
н.

1,
2

2,
8

21
,1

29
,4

34
,3

11
,2

ро
сс

ы
пн

ое
 м

ес
то

ро
ж

де
ни

е 
р.

 у
ор

га
ла

н 
(р

.л
. 1

80
 –

 1
20

)
гр

ан
ул

ом
ет

ри
че

ск
ий

 с
ос

та
в,

 
м

ас
. %

н
е 

об
н.

н
е 

об
н.

н
е 

об
н.

н
е 

об
н.

1,
1

21
,6

60
,5

16
,8

П
ри

м
еч

ан
ие

. г
ра

ну
ло

м
ет

ри
че

ск
ий

 с
ос

та
в 

и 
пл

от
но

ст
ь 

оп
ре

де
ля

ли
сь

 п
о 

ан
ал

из
ам

 э
кс

пл
уа

та
ци

он
ны

х 
пр

об
 «

ш
ли

хо
во

й 
пл

ат
ин

ы
».

 о
бщ

ая
 н

ав
ес

ка
 р

ас
си

то
ва

нн
ой

 «
ш

ли
хо

во
й 

пл
ат

ин
ы

» 
10

0,
19

2 
кг

, 
об

щ
ая

 н
ав

ес
ка

 п
ро

б 
оп

ре
де

ле
ни

я 
пл

от
но

ст
и 

12
,1

65
 к

г. 
с

ре
дн

яя
 п

ло
тн

ос
ть

 и
 с

од
ер

ж
ан

ие
 в

кл
ю

че
ни

й 
дл

я 
54

44
 с

ам
ор

од
ко

в 
рм

П
 р

ос
сы

пе
й 

р.
 к

он
дё

р 
да

ны
 д

ля
 и

х 
пр

ед
-

ст
ав

ит
ел

ей
 в

ес
ом

 о
т 5

–
10

0 
г, 

дл
я 

са
м

ор
од

ко
в 

рм
П

 в
ы

ш
е 

10
0 

г э
ти

 п
ар

ам
ет

ры
, с

оо
тв

ет
ст

ве
нн

о,
 р

ав
ны

: 9
,3

 г/
см

3 ; 2
7,

2 
м

ас
. %

.



Эволюция вещественного и изотопного состава докембрийской литосферы

670 671

Приложение 1

таблица 57. распространенность самородков рмп россыпного 
месторождения кондёр

мас-
са, г

5–10 10–15 15–20 20–30 30–40 40–50 50–100
100–
500

>500

отн. % 55,96 20,62 9,16 6,95 2,95 0,94 2,56 0,80 0,06

Примечание. cоставлена на основании изучения 5444 самородков рмП 
добытых в 1988–1989 гг.

таблица 58. мпг в россыпных месторождениях и породах массива кондёр

№ минерал
формулы установленных химических разно-

видностей
pt>pd 

тип
1 самородная платина Pt; (Pt,fe); (Pt,Pd); (Pt,Pd,cu) +

2 изоферроплатина
Pt3+xfe; Pt3-xfe; (Pt,Ir)3fe; (Pt,rh)3-xfe; 

(Pt,Pd)3fe; Pt3-x(fe,cu)
+

3 тетраферроплатина
Ptfe; Pt(fe,cu); Pt(fe,cu,ni); (Pt,Pd)

(fe,cu,ni)
+

4 туламинит Pt2fecu; (Pt,Pd)2fecu +

5 хонгшит
Ptcu; Pt(cu,fe); Pt(cu,sn); (Pt,Pd)(cu,sn); 

(Pt,Pd)(cu,sb); (Pt,au)(cu,fe)
+

6 рустенбургит (Pt,Pd)3sn; Pt2Pdsn +
7 татьянаит (Pt,Pd,cu)3sn +
8 нигглиит (Pt,Pd,cu)sn +
9 Фаза 1 (Pt,Pd)5cu3sn2 +
10 Фаза 2 (Pt,Pd)2cusn +
11 Фаза 3 (Pt,Pd)(bi,sb) +
12 инсизваит Ptbi2 +
13 мончеит Pt(te,bi)2 +
14 сперрилит Ptas2; Pt(as,te)2; (Pt,Pd)(as,te)2 +
15 Фаза 4 (Pt,au,cu)2as3 +
16 Платарсит (Pt,rh)(as,s)2 +
17 куперит Pts +
18 брэггит (Pt,Pd)s; (Pt,Pd,ni)s +
19 маланит cuPt2S4; cu(Pt,rh,Ir)2S4; cu(Pt,Ir,rh,)2S4

20 Фаза 5 (Pt,cu,fe оксид) +
21 Фаза 6 (Pt,Pd,bi оксид) +
22 самородный иридий (Ir,os,Pt)
23 Фаза 7 Ir5Pbs10

24 иридарсенит (Ir,Pt)(as,s)2

25 ирарсит Irass; (Ir,rh)ass +
26 кашинит (Ir, rh)s2

27 купроиридсит cu(Ir,rh,Pt)2S4

28 инаглиит cu3PbIr8S16

29 Фаза 8 (fe,ni,cu)4(Ir,rh)2S7

30 Фаза 9 (гидроосмирид) (Ir, os, ru, Pt оксид); Ir(os,ru,fe)o2(oh)2 
31 самородный осмий os; (os,Ir); (os,Ir,ru)
32 Эрликманит oss2; (os,ru)s2; (os,ru,Ir)s2 +
33 скаергаардит (Pd,Pt)(cu,fe); (Pd,au,Pt)1+x(cu,fe) +
34 Фаза 10 (Pd,Pt)2(au,ag)(cu,sn)2 +
35 бортниковит Pd4cu3Zn +
36 Фаза 11 Pd4au4cu4bi3; (Pd,au,cu)4bi +
37 Фаза 12 (Pd,rh)3bi +
38 Фаза 13 Pd7bi4; (Pd,rh)7bi4 +
39 Фаза 14 (Pd,rh)4bi3 +
40 Фаза 15 (Pd,au)3bi2 +
41 Фаза 16 (Pd,au,cu,rh)11bi7 +
42 Фаза 17 Pd6bite +
43 Фаза 18 Pd7bi2te +
44 соболевскит (Pd,Pt,cu)1+x(bi,te); (Pd,Pt,cu)5+xbi3te2 +
45 Фаза 19 Pd2bite; (Pd,Pt)2bite +
46 Полярит Pdbi; (Pd,Pt)1-x(bi,te); (Pd,Pt)26bi21te7 +

47 Звягинцевит
Pd3Pb; (Pd,Pt)3+xPb; (Pd,Pt)3+x(Pb,sn); Pd3-

x(Pb,te,bi,sn)
+

48 кейтконнит
Pd3(te,Pb); (Pd,cu) 3+x te - (Pd,cu)19te6; 

(Pd,Pt)3(te,bi,Pb); Pd9te2bi, Pd15te3(bi,Pb)2

+

49 котульскит Pd(te,bi,Pb); Pd5te2(bi,Pb) +

таблица 58. продолжение 

№ минерал
формулы установленных химических разно-

видностей
pt>pd

50 Фаза 20 (Pd,Pt,cu)10(sb,as)3; (Pd,Pt,cu)3+x(sb,as); +
51 стибиопалладинит (Pd,Pt,cu)5(sb,as)2 +

52 изомертиит
(Pd,cu)11as2sb2; (Pd,cu)11as2 (sb,te)2; 

(Pd,cu)11as2 (sb,bi)2

+

53 мертиит-I (Pd,cu,Pt)11(sb,as)4; (Pd,cu,Pt)5-x(sb,as)2+x +

54 мертиит-II
(Pd,Pt,cu,)8(sb,sn,as)3; (Pd,Pt,cu,)8(sb,te,sn, 

as)3

+

55 атокит
(Pd,Pt)3sn; (Pd,Pt)3(sn,Pb); (Pd,Pt)23sn4Pb3; 

(Pd,Pt)22(sn,Pb)7

+

56 таймырит (Pd,cu)3sn; (Pd,Pt,cu)3sn +
57 кабриит (Pd,Pt)2sncu +
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58 Фаза 20 (Pd,Pt,cu)9(sn,Pb)(sb,bi)as; Pd9snsbas +
59 Фаза 21 Pd6(bi,te,sn)as; (Pd,cu)6(bi,te,Pb)as +
60 Фаза 22 Pd12as5 +
61 стилуотерит Pd8as3 +
62 Палладоарсенид Pd2as +
63 высоцкит (Pd,Pt)s +
64 василит (Pd,cu)16S7; Pd7cu2S4 +
65 Фаза 23 (Pd оксид) +
66 Фаза 24 (Pd,bi оксид) +
67 Фаза 25 (Pd,te оксид) +
68 Фаза 26 (Pd,Pt,sn оксид) +
69 Фаза 27 (rh,Ir)9Pb2te10 +
70 холлингвортит rhass; (rh,Ir,Pt)ass; (rh, Pt, Ir)ass; +
71 Фаза 28 (rh,Ir,Pt)3(Pb,cu,ni)(sas)6 +
72 купрородсит curh2S4; cu(rh,Pt)2S4; cu(rh,Ir,Pt)2S4;
73 Феррородсит (fe,cu)(rh,Pt)2S4;  (fe,cu)(rh,Ir,Pt)2S4

74 Фаза 29 rh2S7

75 кондёрит
cu3Pbrh8S16; (cu,fe)3Pb(rh,Ir)8S16; 

(cu,ni)3Pb(rh,Pt,Ir)8S16

+

76 Фаза 30
(ni,rh,cu,fe,Pt,Ir)1-xs; 

(ni,cu,fe)12(rh,Pt,Ir)7S20

+

77 Фаза 31 (fe,rh,ni,cu,Ir)1-xs; (fe,rh,ni,Ir,cu,Pb)1-xS +
78 Фаза 32 (fe,ni,cu,co)13(rh,Pd,Pt)8S20 +
79 Фаза 33 (fe,ni,cu)4(rh,Ir)2S7; +
80 Фаза 34 (rh,fe оксид)
81 самородный рутений (ru,os,Ir)
82 лаурит rus2; (ru,os)s2; (ru,os,Ir)s2 +

83 самородное золото
(au,ag,Pt); (au,ag,Pd); (au,ag,cu,Pd); 

(au,cu,Pt); (au,Pd,cu); (au,Pt,cu)
+

84 Фаза 35 (au,ag,Pt)3cu +
85 тетрааурикуприд (au,Pt)cu; (au,Pd)cu; (au,ag,Pt)3-xcu3+x +
86 самородная медь (cu,Pt); (cu,Pt,sn); (cu,Pd,sn) +
87 аурикуприд cu3(au,Pd) +

Примечание. в таблице обобщены оригинальные данные за период 
1989–2015 гг. кроме приведенных в таблице мПг и. я. некрасовым и др. 
(1994) и г. г. Щекой и др. (2004) установлены новые неутвержденные ми-
нералы: (Pd,Pt)10(Pb,bi)3, Pd2Ge, (Pd,au,ag,ni)10(bi,Pb)2S4  и Pd7bi3. + - от-
мечены минералы установленные в Pt>Pd типе. 
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